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Resumen
El estudio de la dinámica de la capa de mezcla superficial oceánica es importante para enten-
der procesos que afectan el clima global como el intercambio de calor, de gases invernadero,
de agua dulce y de otras propiedades relacionadas con la interacción entre la atmósfera y el
océano superficial. Las variaciones estacionales e interanuales de la profundidad de la capa de
mezcla oceánica (MLD) y del calor almacenado en esta activa capa superficial del mar Caribe
han sido investigadas a partir de perfiles de temperatura y salinidad de alta resolución (datos
diarios; 0.25o lon/lat) del modelo de reanálisis GLORYS1V2 para el periodo comprendido en-
tre 1992 y 2009. En esta región la MLD es relativamente somera, oscilando entre 10 y 90 m
dentro del ciclo anual, con las mayores variaciones espaciales durante la estación seca (diciem-
bre a marzo). Las mayores profundidades de esta capa se observaron al noroeste de la cuenca
Caribe mientras que capas más someras fueron persistentes en la costa de Centro y Suramérica.
En el mar Caribe la capa isotermal (ILD) se encuentra más profunda que la MLD, en especial
al Este de la cuenca en la época seca. Esta diferencia en profundidades ha sido asociada con
la presencia de inversiones térmicas subsuperficiales. La capa de barrera (BL) puede alcanzar
hasta 60 m de profundidad inhibiendo la mezcla vertical y por ende aislando las propiedades de
la MLD del resto de la columna de agua superior. Si bien la BL ha sido asociada generalmente
a intensos gradientes de salinidad vertical, en esta región son determinadas por las variaciones
de temperatura y salinidad. Espacialmente la MLD es más somera (profunda) al sur (norte) de
los 13oN, coincidente con el rotor del esfuerzo del viento, el cual induce surgencias y hundi-
mientos de la capa de Ekman, respectivamente. La magnitud y ubicación de las oscilaciones
de la MLD dependen de la intensidad de los vientos zonales y la ubicación del eje del chorro
(jet) de bajo nivel del Caribe (CLLJ). Los datos modelados no evidenciaron diferencias mar-
cadas de la estacionalidad de la MLD asociadas con la ocurrencia de eventos El Niño-La Niña
(ENSO), observándose una señal cuasi-bienal que influencia esta región a escalas interanuales.
El calor contenido en la capa de mezcla osciló entre -285 y 240 W m−2 en la región Cari-
be, dentro del ciclo anual. Durante la época seca (de lluvias), cuando la MLD es más profunda
(somera) la región pierde (gana) más calor. Esto es determinado principalmente por flujos aire-
agua (entre -140 y 205 W m−2), siendo las ganancias por radiación de onda corta incidente y
las pérdidas de calor latente de evaporación los términos predominantes a escalas estaciona-
les e interanuales. La advección aunque menor (un orden de magnitud menor; entre -75 y 90
W m−2) es importante en la época seca cuando los vientos y corrientes superficiales son más
intensas. Este término tiende a aportar calor a escalas interanuales (hasta 4 W m−2). El en-
trainment es el tercer término en importancia entregando calor en la mayor parte de la región
durante la época de lluvias (mayo a octubre) y ocasionando pérdidas en la época seca. A es-
calas interanuales este flujo en promedio le quita calor a esta capa superficial oceánica hasta 2
W m−2. Se observó que aunque la profundidad de la capa de mezcla no mostró oscilaciones
asociadas con la ocurrencia de eventos ENSO en la cuenca del Caribe, el calor contenido en
esta capa sı́ está siendo modulado de manera significativa por los eventos El Niño-La Niña con
II
Resumen
un rezago de 4 meses.
Palabras claves: capa de mezcla, contenido de calor, mar Caribe, ciclo anual, variabilidad
interanual, balance de energı́a.
III
Abstract
The study of the oceanic surface mixed layer dynamics plays an important role in the unders-
tanding of processes that affect global climate such as the exchanges of heat, gases, freshwater
and other related properties between the air-sea interfase. The seasonal and interannual varia-
tions of the mixed layer depth (MLD) and the heat stored within this active superficial water
layer in the Caribbean Sea have been investigated from temperature and salinity profiles ob-
tained from the high resolution (daily; 0.25o lat/lon data) Mercator reanalysis model data for
the 1992-2009 period. In this region the MLD is relatively shallow, oscillating from 10 to 90
m depth during the annual cycle, with the maximum values observed during the dry season
(December to March). Spatially, the highest (lowest) depths were found in the northwestern
(Central and Southern American coastal region), respectively. In the Caribbean Sea, the isot-
hermal layer depth (ILD) was found to be deeper than the MLD in all seasons, but is more
pronounced in the eastern portion during the dry season. These differences in depth have been
associated with the presence of subsuperficial temperature inversions. The barrier layer depth
(BLD) can reach up to 60 m inhibiting the vertical mixing and hence isolating the MDL from
the rest of the upper water column. Previous works have associated this BL with intense sali-
nity vertical gradients, but in the region the temperature and salinity profiles are determinant.
Spatial patterns show that the MLD is shallower (deeper) to the south (north) of the latitude
13oN, in agreement with the wind stres curl pattern which induces upwelling and downwelling
of the Ekman layer, respectively. The strenght and location of the MLD oscillations depend
on the intensity of the zonal winds and the location of the Caribbean Low Level Jet (CLLJ).
Modelled data from Mercator shows no significant differences of the MLD annual cycle due
to El Niño-La Niña (ENSO) events, but rather a Quasi-Biennial Oscilation (QBO) is observed
to influence this region at interannual timescales.
The seasonal ocean heat stored within the mixed layer oscillated between -285 y 240 W m−2 in
the Caribbean region. During the dry season (rainy season), when the MLD is deep (shallow)
the region loses (gains) heat. This is determined by the air-water fluxes (Term 1 between -140
and 205W m−2), being the net short wave radiation the main gain, and the latent heat the main
loss at seasonal and interannual timescales. The advection term is less important (an order of
magnitude; between -75 y 90 W m−2) but has the highest values during the dry season when
the winds and surface currents are more intense. This term tends to provide heat at interannual
variability (up to 4 W m−2). The entrainment is the third term in relative importance providing
heat to most of the basin during the rainy season and cooling the MLD in the dry season.
At interannual timescales this flux reduces the stored heat in average up to 2 W m−2. It was
observed that although the mixed layer depth did not show a relationship with ENSO events in
the Caribbean basin, the heat stored in this layer is being significant modulated by El Niño-La
Niña with a 4 month-lag
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La estructura vertical de la parte superior del océano está definida principalmente por los cam-
bios que ocurren en la temperatura y la salinidad, los cuales controlan la densidad de la colum-
na de agua. En esta sección existen varias capas que se distinguen entre ellas por los distintos
procesos que las formaron en las distintas escalas de tiempo. Estas capas son la capa de mez-
cla superficial, la picnoclina estacional y la picnoclina permanente. Ubicada en la superficie, la
capa de mezcla (ML) es la zona de activos intercambios océano-atmósfera que generan turbu-
lencia y en consecuencia la mezcla del agua que homogeniza sus propiedades en profundidad.
La definición más simple de la ML es la capa superficial del océano donde casi no hay varia-
ciones de la densidad con la profundidad. La energı́a que requiere esta capa cuasi-homogénea
para cambiar su estructura vertical proviene de la mezcla del viento o de la mezcla convectiva
dada por flujos superficiales de flotabilidad.
La mezcla del viento, por el efecto del oleaje, causa turbulencia vertical y convección del agua
y el ascenso de aguas frı́as más profundas a través de la ML. El viento también puede causar
la advección por medio de las corrientes oceánicas superficiales que cambian las propiedades
y por lo tanto la estructura vertical de esta capa.
Los forzamientos de la flotabilidad superficial son principalmente los flujos de calor y de agua
dulce a través de la interfase agua-aire. El enfriamiento y la evaporación inducen la mezcla
convectiva y movimientos verticales, mientras que calentamiento y las lluvias causan una es-
tratificación de la ML en la profundidad, que ocasionan gradientes en las propiedades del agua
de mar. Dependiendo de su intensidad, el viento y los flujos de flotabilidad pueden causar la
suficiente turbulencia como para que la porción más superficial del océano se mezcle comple-
tamente, formándose ası́ una capa homogénea, bien mezclada en cuanto a sus propiedades de
temperatura, salinidad y densidad (Sprintall & Cronin, 2001).
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Las variaciones en la intensidad y las contribuciones relativas del forzamiento atmosférico pue-
den ocasionar variaciones en las propiedades del agua y en el espesor de la ML. Pueden ocurrir
cambios considerables en escalas diarias y estacionales debido a la variación de la radiación
solar. Los dı́as calurosos pueden calentar la capa superficial haciéndola estratificada. A medida
que baja la temperatura el agua superficial se enfrı́a y se hunde generándose una convección
turbulenta que causa el ascenso de aguas más profundas, que produce finalmente, una ML bien
mezclada en la vertical. Además, la estructura de la capa de mezcla puede presentar grandes
variaciones horizontales. Las diferencias meridionales en la radiación solar resultan en capas
de mezcla que aumentan en su profundidad desde el ecuador hacia los polos. Ası́ mismo, en
la dirección zonal (Este-Oeste), las corrientes de frontera pueden ocasionar diferencias en la
estructura de la capa superficial a lo largo de una misma latitud.
Las mediciones directas de la turbulencia que se da en la superficie del mar serı́an la forma
más precisa para determinar la profundidad de esta capa de mezcla, ya que los niveles de
disipación tı́picamente disminuyen en un orden de magnitud por debajo de la capa convectiva
más activa. Sin embargo, las mediciones de turbulencia son problemáticas y no son usadas
ampliamente en la actualidad. Por esta razón se definen criterios para definir la profundidad de
la ML basados en cambios de la temperatura, salinidad o densidad. La profundidad de esta capa
debe representar la profundidad en que se da la transición de aguas homogéneas superficiales a
una capa de picnoclina estratificada donde las propiedades del agua de mar varı́an rápidamente
con la profundidad (Sprintall & Cronin, 2001).
Los criterios para definir la ML varı́an de una región a otra, por lo que no se puede aplicar un
criterio sin antes haber analizado la estructura vertical de temperatura y salinidad mediante la
observación de perfiles hidrográficos recopilados in situ. Desafortunadamente, este proceso es
muy laborioso y depende de la disponibilidad de datos, los cuales son muy limitados en algu-
nas zonas. Esto ha ocasionado que aún no se cuente con información precisa de la profundidad
de la ML en todas las cuencas oceánicas, lo que ha causado problemas importantes en la vali-
dación de modelos de circulación oceánica globales (OGCM) que requieren esta información
para la optimización del desempeño de las simulaciones (Kara et al., 2000).
Los beneficios de la definición de la capa de mezcla se extienden más allá de la validación
de modelos ya que está siendo usada para investigar una variedad de propiedades del océano.
Estas investigaciones incluyen el efecto de los flujos de calor de la radiación solar sobre el
calentamiento de esta capa y la determinación de regiones con capas de barrera donde los
efectos de la salinidad impiden la salida de flujos de calor de la base de la ML. En este sentido,
el estudio de Ruiz-Ochoa et al., (2012), sugiere que los flujos de agua dulce durante los meses
de agosto a noviembre ocasionan baja densidad superficial, reducen la mezcla vertical y limitan
la absorción de radiación solar a una capa superficial muy delgada de la cuenca Colombia.
Ası́ mismo, una adecuada determinación de la profundidad de la capa de mezcla del mar Ca-
ribe es requerida en la parametrización de modelos de OGCM; en la determinación del BC
oceánico y en el estudio de las variaciones de la temperatura superficial del mar (TSM), entre
otros parámetros oceanográficos de interés. Además, el estudio de los procesos de interacción
océano-atmósfera que ocurren en la ML es un componente importante en las investigaciones
del sistema climático global (Dong et al., 2007). El calor contenido en la ML juega un rol
fundamental en la fı́sica del clima, ya que el calor especı́fico del océano es mucho mayor que
el del aire (los primeros metros del océano contienen tanto calor como toda la atmósfera sobre
éste). Por esta razón las variaciones en el calor almacenado en esta capa superficial determi-
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nan flujos de energı́a que participan en procesos de escala global, tales como los eventos El
Niño-La Niña Oscilación Sur (ENSO).
Los principales compontes del BC en el océano son: la tasa de radiación solar de onda corta
neta a través de la superficie; la tasa neta de pérdida de calor por el océano mediante radiación
de onda larga hacia la atmósfera; la tasa neta de pérdidas/ganancias de calor mediante procesos
de conducción en la superficie del mar; la tasa neta de pérdidas/ganancias de calor por evapo-
ración/condensación y la tasa neta de pérdidas/ganancias de calor del cuerpo de agua debido a
las corrientes horizontales medidas en un área, conocido como el término de advección y por
ascenso del agua profunda (entrainment). Existen otras fuentes de calor como son los cambios
de energı́a cinética dada por las olas, o los procesos quı́micos o reacciones nucleares, etc., sin
embargo, estos términos son tan pequeños que usualmente son despreciados.
El cálculo de los componentes del contenido de calor en un lugar dado se basa en fórmulas
empı́ricas que involucran algunas cantidades especı́ficas, las cuales no siempre se miden de
manera directa. Por ejemplo, la tasa de absorción de la radiación solar se calcula como el
producto del flujo neto de radiación incidente; el albedo superficial y un factor de corrección
por el efecto de la nubosidad. Estos cálculos requieren de información muy precisa, tanto
espacial como temporal, de los flujos de calor existentes entre el océano y la atmósfera, y de
la TSM, entre otros. Esto ha limitado en cierta medida la estimación del calor contenido en la
ML oceánica en algunas regiones del planeta.
A pesar de la importancia que tiene el balance de calor del océano en el clima global, los
estudios sobre este tema son pocos. Principalmente se han realizado investigaciones en la re-
gión tropical (Moisan & Niiler, 1998; Behringer & Stommel, 1981; Foltz, et al., 2003; Foltz
& McPhaden, 2005) y en el Pacı́fico Norte (Mosan & Niiler, 1998; Stevenson & Niiler, 1983).
Pocos trabajos se han enfocado en resolver el balance de calor en el mar Caribe debido prin-
cipalmente a que anteriormente, la baja resolución espacial de la información disponible no
permitı́a resolver los términos de las ecuaciones de conservación de calor (Etter et al., 1987).
Teniendo en cuenta los pocos estudios existentes relacionados con la variación de la capa de
mezcla oceánica superficial en el mar Caribe, y la creciente disponibilidad de información de
alta resolución espacio-temporal, en la presente investigación se plantea el análisis de bases
de datos oceánicos y atmosféricos para determinar la variación estacional e interanual de la
profundidad de la capa de mezcla y del calor contenido en ésta.
1.2. Justificación
El entendimiento de los cambios estacionales de la capa de mezcla oceánica superficial en el
mar Caribe y su variabilidad interanual es de gran importancia para mejorar el conocimiento
que se tiene en la actualidad de la dinámica del océano Atlántico y del sistema climático
global. Los procesos fı́sicos que hacen que las propiedades de esta capa varı́en son esenciales
para poder realizar un diagnóstico cuantitativo del sistema acoplado océano-atmosférico y sus
efectos en los ciclos biogeoquı́micos y en los ecosistemas.
Las fluctuaciones estacionales e interanuales en el clima del océano superior son también muy
importantes en otros aspectos como la producción biológica (Polovina et al., 1995), la pro-
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pagación acústica superficial (Sutton et al., 1993), los intercambios con la atmósfera y los
procesos de variación de las propiedades de la ML, importantes en la perspectiva de cambio
climático global (Nilsen & Falck, 2006). La transferencia de masa, momentum y energı́a a
través de la capa de mezcla es la fuente de casi todos los movimientos oceánicos, y su grosor
determina el contenido de calor y la inercia mecánica de la capa que interactúa directamente
con la atmósfera (de Boyer Montégut et al., 2004).
Aunque la ML es la región principal donde se da el forzamiento del viento y la boyancia, sus
efectos se sienten en todo el océano. Tanto el movimiento dirigido por el viento por debajo de
esta capa como el movimiento termohalino (dirigido por diferencias de temperatura y salini-
dad) en las aguas profundas se originan en la capa superficial en donde se da un ajuste en el
campo de masa (perfil de densidad). Además, la flotabilidad y el forzamiento del viento en la
capa superior del océano definen las caracterı́sticas de las propiedades de todas las masas de
agua principales encontradas en los océanos del mundo. En escalas globales, existe muy poca
mezcla entre masas de agua una vez que han adquirido sus propiedades caracterı́sticas en su
lugar de formación y son subducidas desde la capa superficial más activa. A medida que las
aguas se hunden, circulan por los océanos y luego vuelven a ascender, mantienen la memoria
de sus orı́genes en la capa de mezcla, y pueden inducir modos de variabilidad decadales y
centenales en el sistema climático océano-atmósfera global (Cronin & Sprintall, 2001).
En la región tropical del océano Atlántico, la variación anómala de los términos del BC puede
ocasionar eventos climáticos extremos tales como temporadas de intensa actividad de huraca-
nes. Un ejemplo de esto ocurrió en el 2005 cuando las aguas de la superficie en el mar Caribe
alcanzaron sus niveles más altos en 150 años. El pico de TSM ocurrido en marzo-junio y los
vientos relativamente más débiles ocasionaron siete tormentas tropicales antes de agosto. Es-
te calentamiento anómalo fue asociado con una combinación de variabilidad decadal natural,
cambio climático y variabilidad de escala más corta. Resultados de un reanálisis atmosférico
sugirieron que el debilitamiento del sistema de la Alta Subtropical asociado con una disminu-
ción de las pérdidas de calor latente inducidas por el debilitamiento del viento fueron las res-
ponsables del incremento anómalo de la temperatura y por ende de la frecuencia e intensidad
de los huracanes (Mann & Emanuel, 2006; Virmani & Weisberg, 2006). Mediante mediciones
del balance de calor a partir de dos boyas ubicadas en el Atlántico tropical, Foltz & McPhaden
(2006) demostraron que este evento extremo fue causado por una combinación de anomalı́as
en el calor latente (el término más importante en este caso) ası́ como cambios en la radiación
de onda corta y en la advección horizontal oceánica, los cuales fueron factores secundarios re-
lacionados con estas anomalı́as. Sin embargo, el enfriamiento de la capa de mezcla superficial
debido a la advección de calor meridional fue importante para terminar de manera rápida este
evento.
La información relacionada con la capa de mezcla es usada también en la predicción de la
estructura termal oceánica y en la modelación de la circulación general. Los procesos que se
dan en esta capa son indispensables para la determinación del balance de calor entre el océano
y la atmósfera. Sin embargo, la variabilidad de esta capa no es tan comprendida u observada
como la capa de frontera atmosférica. Existen algunas razones de esto. La primera razón es
la poca disponibilidad de datos de temperatura y salinidad con la profundidad (perfiles) en
algunas regiones de los océanos. Otra es que el entendimiento de la variabilidad espacial y
temporal de esta capa de mezcla ha sido difı́cil debido a que existen muchas definiciones en
la literatura que se basan en criterios de temperatura, tales como la profundidad de la capa
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isotermal (Obata et al., 1996), o en criterios de densidad que incluyen el efecto de la salinidad
(Lewis et al., 1990).
Esta falta de observaciones combinado con una definición inapropiada de la profundidad de
la capa de mezcla han ocasionado que no se tenga suficiente información de la variabilidad
espacio-temporal de esta capa superficial del océano. La variación espacial y mensual de la
profundidad de la capa de mezcla para todos los océanos ha sido estudiada y presentada por
varios autores (Obata et al., 1996; Monterey & Levitus, 1997; Kara et al., 2000, 2003, entre
otros). Sin embargo, estos trabajos se basaron en perfiles interpolados y promediados (como
el Levitus World Ocean Atlas de 1994) por lo que no detallan las caracterı́sticas de esta capa
superficial en cuencas como el mar Mediterráneo o el mar Caribe donde los datos in situ son
muy escasos.
Con respecto a la estimación del calor almacenado en la capa de mezcla superficial oceánica
se deben tener en cuenta todas las pérdidas y ganancias de energı́a termal en la columna de
agua. El cálculo del balance de radiación en la superficie del mar incluye la determinación
del flujo neto turbulento desde la superficie del mar, la tasa de calor almacenado en el océano
y la divergencia del flujo de calor debido a los movimientos del océano (cambios de calor
advectivos). El contenido de calor oceánico es un indicador clave de variabilidad climática y
provee de la memoria del océano, crı́tica para realizar predicciones estacionales y decadales.
El análisis de series de tiempo del calor contenido en el océano en todo el planeta ha permitido
identificar una tendencia lineal significativa al aumento, lo cual ha sido relacionado con el
calentamiento global (Johnson et al., 2010; Lyman et al., 2010).
Estudios del balance de calor y de las interacciones mar-aire en el mar Caribe y regiones
adyacentes (Jacobs, 1951; Budyko, 1955, 1963; Colón, 1963; Hastenrath, 1966a, 1966b, 1976;
Bunker, 1976; y Hasternrath & Lamb, 1978) han permitido determinar la importancia relativa
de algunos términos como el calor latente y las corrientes oceánicas, los cuales importan o
exportan calor durante distintas épocas del ciclo anual. Sin embargo, estos trabajos no detallan
la variabilidad del contenido de calor oceánico a escalas multianuales y tradicionalmente hacen
las estimaciones mediante el cómputo de dos o tres de los términos del balance y los demás
términos son estimados como residuales.
Etter et al., (1987) revisaron los trabajos antes mencionados y calcularon de manera directa
la advección de calor por las corrientes oceánicas y los movimientos verticales. Estos autores
encontraron que para el mar Caribe la divergencia del flujo de calor es comparable en magni-
tud con la tasa de cambio del contenido de calor oceánico, indicando que este último término
está relacionado principalmente con la divergencia del transporte de calor horizontal. Sin em-
bargo, la divergencia del flujo de calor fue calculada como un residual en la ecuación del balan-
ce de calor y los datos analizados, provenientes del Centro Nacional de Datos Oceanográficos
(NODC) de Washington, D.C., recolectados entre 1967-1976 (15747 perfiles), fueron interpo-
lados y los cálculos de cada uno de los términos se hicieron para un tamaño de malla de 5o
de latitud/longitud. Este análisis, aunque mucho más detallado que los anteriores, quedó li-
mitado por la inapropiada resolución espacial de los datos disponibles de la época. El trabajo
más reciente de balance de calor en la capa superior en el mar Caribe (Jouanno & Sheinbaum,
2013) fue investigado a partir de observaciones de TSM y salidas de un modelo regional de
alta resolución (1/12o). Los autores encontraron que la mezcla vertical es uno de los mayores
contribuyentes del enfriamiento de la ML en la cuenca de Colombia, siendo influenciada por
la ocurrencia de remolinos de mesoescala que moldean de manera significativa el enfriamiento
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turbulento en esta área. Sin embargo, en este trabajo sólo investigó el BC durante la época de
formación de la Piscina de agua cálida del Atlántico Norte (junio a septiembre), enfoncándose
en las zonas de surgencias del mar Caribe.
En vista de la importancia de contar con información cuantitativa que permita determinar la
variación estacional e interanual de la profundidad de la capa de mezcla superficial, de las ca-
racterı́sticas de sus propiedades y del contenido de calor de esta capa en todo el mar Caribe, en
esta investigación se plantea el análisis de bases de datos atmosféricas y oceánicas de alta reso-
lución (1/4o, diarios). El aporte principal de este estudio será fundamental en la optimización
de los modelos de circulación oceánica acoplados con la atmósfera desarrollados para el Cari-
be colombiano, además que permitirá contar con un estudio base, del cual se podrán plantear
otras investigaciones relacionadas con la estructura tridimensional de temperatura y salinidad
en aguas marinas de Colombia, tales como la definición de la profundidad de la termoclina, la
dinámica de la surgencia costera y la influencia de la atmósfera en la capa superior del océano.
La metodologı́a presentada con un gran nivel de detalle será de utilidad para estudios similares
a desarrollarse en la cuenca del Pacı́fico, donde esta información básica de la oceanografı́a
colombiana tampoco ha sido analizada.
1.3. Objetivos
1. Objetivo General
Caracterizar los principales procesos fı́sicos que afectan el balance de calor en la
capa de mezcla superficial en el mar Caribe a escalas estacionales e interanuales.
2. Objetivos especı́ficos
Determinar el ciclo anual de la profundidad de la capa de mezcla en el mar Caribe
y sus variaciones interanuales.
Determinar la variación espacial y temporal de la profundidad de la capa de barrera
y su efecto en la temperatura superficial en el mar Caribe.
Estimar las variaciones espaciales y temporales de cada uno de los términos impli-
cados en el balance de calor en el mar Caribe.
Cuantificar la importancia relativa de cada uno de los términos identificados que




La temperatura en la parte superior del océano muestra variaciones estacionales e interanuales
importantes, especialmente en latitudes tropicales. Esta capa superior de 25 a 200 m de pro-
fundidad usualmente tiene la misma temperatura (densidad) de la superficie del mar debido a
la intensa mezcla que ocurre debido principalmente al forzamiento atmosférico. El estudio de
las principales caracterı́sticas de la capa de mezcla, su espesor (profundidad) y su contenido
de calor, es fundamental para entender la variabilidad climática regional.
La determinación de los componentes del balance de calor oceánico es en la actualidad uno de
los temas más relevantes del sistema acoplado océano-atmósfera en todo el mundo. En parti-
cular, las aguas del mar Caribe y el Golfo de México han ganado renovado interés, en parte,
debido a las relaciones existentes entre las variaciones del esfuerzo del viento y el transporte
de la Corriente del Golfo (Kinder et al., 1985) que determina la intensidad de la circulación
termohalina y por ende afecta el clima global.
Las dos fuentes de energı́a que la ML recibe para mantener sus propiedades homogéneas son
el esfuerzo del viento superficial y el intercambio de calor a través de la superficie. El efecto
del viento es la generación del movimiento, que es máximo en la superficie y disminuye con la
profundidad, desarrollándose un cizalle vertical. Si éste es lo suficientemente grande, se puede
desarrollar turbulencia que mezcla la capa superficial y hace la densidad lo suficientemente
uniforme. Si el viento causa oleaje, esto adiciona energı́a al proceso de mezcla y adicional-
mente se puede dar inicio a una circulación de Langmuir que intensifica la mezcla en toda la
columna de agua influenciada por el viento.
La segunda forma de mezcla en la capa superficial es cuando se da un flujo de flotabilidad
el cual ocurre cuando hay un cambio de densidad por movimientos verticales. Este proceso
puede ser generado por la transferencia de calor a través de la superficie o por evaporación
(condensación) en la superficie. Si ocurren pérdidas de calor superficiales, el agua se hace
más densa y se da una inestabilidad de la columna de agua (flujo negativo de flotabilidad).
Si la superficie se calienta el agua se hace menos densa y más estable (flujo positivo), pero
la subsecuente mezcla puede resultar en una profundidad de la capa de mezcla (MLD) más
reducida (Pickard & Emery, 2003). Ası́, tanto el efecto del viento como de los flujos de calor
son determinantes en la estructura y propiedades de la capa de mezcla superficial oceánica.
En el mar Caribe, el patrón climático se encuentra controlado por los vientos alisios del noreste
y las oscilaciones de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT). Más especı́ficamente, la
región está dominada por la acción de dos chorros superficiales, contrarios en su dirección,
el Chorro de bajo nivel del Caribe y el Chorro de Chocó (Poveda & Mesa, 1999; Bernal et
al., 2006). Los chorros superficiales tropicales son vientos con velocidades máximas entre los
900 y los 1000 hPa, asociados con fuertes gradientes de temperatura océano-tierra-atmósfera
(Hastenrath, 1991).
El Chorro de bajo nivel del Caribe (CLLJ, Magaña et al., 1999; Amador & Magaña, 1999),
también conocido como el chorro de San Andrés (Poveda, 1998; Poveda & Mesa, 1999)
está localizado entre las latitudes 13o y 15oN, con un núcleo más intenso debajo de los 900
hPa, con velocidades máximas mayores a 10 m s−1 en los trimestres de diciembre a febrero
y junio a agosto (Wang, 2007; Martin & Schumacher, 2011), y velocidades mı́nimas de 6 m
s−1 en el trimestre de septiembre a noviembre. Este chorro asociado con los alisios del noreste
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(fluye de Este a Oeste) es el responsable del clima seco en la región de la Guajira y en el centro
del Caribe y a un máximo de precipitaciones en la costa Caribe de Centroamérica (Whyte et
al., 2008).
En cambio, el Chorro del Chocó, localizado en 5oN, está asociado directamente con los alisios
del sureste. Es mı́nimo durante marzo a mayo (2 m s−1) y máximo durante septiembre a no-
viembre (6 m s−1) y es el responsable de la advección de humedad desde el océano Pacı́fico
sobre el continente y por tanto está relacionado con los patrones de precipitación en la costa
Caribe colombiana (Poveda, 1998; Poveda & Mesa, 2000).
En especial, el CLLJ es de gran importancia para el mar Caribe debido a que su pico máximo
(velocidades zonales mayores a 13 m s−1), que ocurren durante el verano en el hemisferio nor-
te, cuando el núcleo del centro de la Alta subtropical del Atlántico norte (NASH) se desplaza
hacia el mar Caribe (Muñoz et al., 2008), coincide con una disminución en las precipitaciones
al inicio de la época de lluvias, resultando en una distribución bimodal de las precipitaciones
(Magaña et al., 1999) con picos en mayo-junio y septiembre-octubre y mı́nimos relativos de
las lluvias en julio-agosto y diciembre-febrero. Este chorro es también de gran interés por las
relaciones encontradas con la TSM a escalas interanuales (Whyte et al., 2008).
El entendimiento del CLLJ es muy importante porque además de perturbar la columna su-
perior del océano también transporta humedad desde el océano Atlántico tropical hacia Cen-
troamérica y Norteamerica (Martin & Schumacher, 2011; Muñoz et al., 2008). Finalmente, la
variabilidad espacial en la dirección y magnitud del esfuerzo del viento zonal, asociada con el
CLLJ, ocasiona una rotación ciclónica y anticiclónica, tipo dipolo (Wang, 2007) que a su vez
inducen convergencias y divergencias horizontales en la capa oceánica superficial (Inoue et
al., 2002). En julio y febrero, cuando el CLLJ es más intenso fluye a través del Caribe central
entre los 71o y 76oW y entre los 12o y 16oN. Sin embargo, existen otros vientos más débiles
sobre las partes más al norte y sur del mar Caribe, que forman una estructura de chorro con
cizalle horizontal (Muñoz et al., 2008). Este gradiente meridional de la velocidad del viento
resulta en una rotación negativa (anticiclónica) al norte del eje del CLLJ y positiva (ciclónica)
al sur de éste (figura 1.1).
En regiones donde el rotor del esfuerzo del viento es negativo (al norte del eje del jet), las
velocidades verticales son negativas, y ocurre una convergencia del transporte de Ekman que
impulsa el agua superficial hacia el interior del océano (los hundimientos producen una ML
más profunda). En regiones donde el rotor es positivo (al sur del eje del jet) la divergencia de
la capa de Ekman inducen movimientos verticales hacia la superficie de mar (las surgencias
ocasionan que la ML sea más somera). Las aguas frı́as en las costas de Colombia al sur de
la cuenca del Caribe han sido comunmente explicadas por una persistente surgencia costera
forzada por un CLLJ que fluye a lo largo de la costa (Andrade & Barton, 2005; Jouanno &
Sheinbaum, 2013).
En la región tropical del océano Atlántico, el flujo neto de calor superficial oceánico es una
combinación de pérdidas de calor sensible y latente, absorción de radiación de onda corta y
emisiones netas de onda larga. Las pérdidas de calor sensible son insignificantes (∼10 W m−2)
debido a las pequeñas diferencias existentes entre la temperatura del agua y del aire, mientras
que las emisiones netas de radiación de onda larga son relativamente constantes ∼50 W m−2
(da Silva et al., 1994). Las variaciones estacionales de calor latente perdido a la atmósfera y la






Figura 1.1: Esquema representativo de la ubicación histórica promedio de la Zona de Con-
vergencia Intertropical (ZCIT) en verano (junio) e invierno (enero) boreal en el mar Caribe y
posición media del chorro del Caribe (CLLJ) y chorro de Chocó (Choco Jet). El giro ciclónico
en verde (anticiclónico en rojo) se ubica al norte (sur) del CLLJ. Fuente: Modificado de Taylor
et al., 2012.
por la migración latitudinal de la banda nubosa asociada con la ZCIT. La radiación de onda
corta está adicionalmente influenciada por los cambios en el ángulo cenital del sol.
En el Atlántico tropical al norte del ecuador, el flujo de calor latente es mı́nimo durante ve-
rano y otoño (meses lluviosos en el Caribe colombiano), cuando los vientos son débiles y la
humedad relativa es alta (>85 %). La pérdida de calor latente aumenta (180 W m−2) durante
invierno y primavera (época relativamente seca) cuando la ZCIT está más cerca del ecuador
y los vientos alisios del noreste son intensos (>8 W m−2) y la humedad relativa es más baja.
La radiación superficial de onda corta tiene un ciclo anual significativo. Al norte de 5oN la
radiación solar alcanza su máximo durante la primavera, cuando la ZCIT está en su posición
más al sur y el ángulo solar cenital es alto (da Silva et al., 1994).
Si bien los flujos de calor en la interfaz aire-mar dominan principalmente la variabilidad del in-
tercambio de energı́a en regiones tropicales, se deben considerar también las contribuciones de
la advección de calor horizontal, ya que las aguas superficiales cálidas que fluyen desde el mar
Caribe hacia el Golfo de México a través del Canal del Yucatán pueden ocasionar variaciones
en el calor contenido en la capa de mezcla a escalas estacionales (Bunker, 1976). Ası́ mismo,
en el cálculo del balance de energı́a existen otros términos que pueden ser importantes tales
como el entrainment (transporte de masa llevado de un medio menos turbulento a un medio
más turbulento) y la difusión vertical turbulenta. Sin embargo, la determinación de las varia-
ciones estacionales del balance es complicada ya que hay muchos términos contribuyendo en
distintas ubicaciones del Atlántico tropical (Foltz et al., 2003).
En las regiones conocidas como las piscinas de aguas cálidas (PAC) los estudios del balance
de calor están enfocados en una cierta época del año en donde la TSM es muy cálida. Las PAC
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son grandes zonas oceánicas donde la TSM promedio está sobre los 28.5oC (Lin et al., 2011;
Wang & Enfield, 2001; Wang et al., 2006). La razón de 28.5oC es que la profundidad de esta
isoterma coincide aproximadamente con la profundidad de la capa de mezcla (Wang et al.,
2006), ası́ la profundidad de estas piscinas cálidas es similar a la profundidad de la capa de
mezcla (20-40 m).
El mar Caribe está suscrito a la segunda PAC del planeta (Wang & Enfield, 2001; Wang et al.,
2007) abarcando el Pacı́fico nororiental (al oeste de América Central), el Golfo de México,
el mar Caribe y la zona occidental del Atlántico tropical, toda esta área es conocida como la
Piscina de Aguas Calidas del Hemisferio Norte (PACHN). Cuando la PACHN se desarrolla
inicia su recorrido desde el Golfo de México, moviéndose hacia el sur por el mar Caribe y
expandiéndose hasta el Este en el Atlántico nor-tropical (Wang et al., 2007). Esta extensa área
de aguas cálidas tiene un impacto sobre el clima global.
Estas zonas de agua cálida se desarrollan en los meses de junio-octubre (Enfield & Lee, 2005)
cuando alcanza su máxima extensión. Durante su inicio, la PACHN responde a flujos de ca-
lor atmosféricos en la interfase aire-mar, expandiendo sus lı́mites (Lee et al., 2007). Una vez
desarrollada libera grandes cantidades de humedad a la atmósfera afectando la convección
profunda tropical generando precipitaciones. La PACHN presenta fluctuaciones estacionales e
interanuales. En la escala estacional Wang & Enfield (2001) encontraron que el almacenamien-
to de calor en la PACHN está en fase con el flujo neto superficial, sugiriendo que la variación
de la TSM es inducida principalmente por el flujo de calor neto en la superficie del mar.
Además, Wang & Enfield (2001) propusieron la hipótesis de que una realimentación océano-
atmósfera operando a través de la radiación de onda larga en superficie asociada con la nubosi-
dad es responsable del calentamiento anómalo de la PACHN. Enfield & Lee (2005) mostraron
que el calentamiento estacional está forzado principalmente por la radiación de onda corta. En
su fase de decaimiento, el flujo de calor latente actúa como enfriador de la PACHN. Wang &
Enfield (2001) sugieren que se necesita un proceso adicional para enfriar el océano tal como
la advección horizontal (corrientes) y el entrainment.
En la escala interanual el principal forzante de las PAC es la influencia de las anomalı́as re-
lacionadas con los eventos ENSO, aunque no todos los eventos formaron grandes piscinas
cálidas. Enfield et al., (2006) analizaron años donde se presentaron grandes piscinas: 1958,
1969, 1983, 1987 y 1998. En estos años se observó que el verano siguiente después de inicia-
do el evento cálido El Niño se formaron piscinas con una extensión del 70 a 120 % más grande
que en un verano normal (junio-agosto, sin ENSO), de los cuales 4 de 5 eventos presentaron
grandes extensiones en el mar de las Intra-Américas. Los autores plantearon la hipótesis que
un factor externo tal como el Índice de Oscilación del Atlántico Norte (NAO por sus siglas
en el inglés) podrı́a alterar las conexiones atmosféricas existentes entre el océano Pacı́fico y el
océano Atlántico.
Similar trabajo fue realizado por Wang et al., (2006) quienes analizaron años ENSO cálidos
y encuentran que el tamaño de la piscina cálida durante los meses agosto-octubre no necesa-
riamente responden a estos eventos. Una posible explicación a esto lo propuso Giannini et al.,
(2001) y Czaja et al., (2002). Ellos mostraron que las fases del NAO afectan la influencia de
los eventos ENSO, ya sea reforzando la fase cálida o interfiriendo con ella. La fase cálida com-
binada con la fase positiva del NAO actúa en la disminución en las anomalı́as en precipitación
en la mar Caribe. En cambio, la fase cálida con la fase negativa del NAO está asociada con
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anomalı́as positivas en la precipitación, ambas asociadas también con anomalı́as de TSM.
En los meses sin la influencia PACHN, los estudios del balance de calor en el mar Caribe son
escasos. Etter et al., (1987) analizaron la variabilidad en el contenido de calor encontrado en
la capa de mezcla y encontraron que el flujo de calor por advección (corrientes superficiales
dominadas por los vientos) es comparable en magnitud con el calor total, indicando la im-
portancia de este término en el balance de calor y por ende en la variabilidad de la estructura
vertical y horizontal de la ML en esta cuenca. Aunque sus aportes son importantes, debido a la
baja resolución espacial (5o x 5o) no resuelven bien algunas zonas importantes del mar Caribe.
Los autores citan trabajos previos de la década de los 60s-70s, pero tienen la misma limitación;
por falta de información no pueden estimar adecuadamente todos los términos de la ecuación
de conservación de calor en la ML.
Otro factor a tener en cuenta en el cálculo del BC oceánico es la ocurrencia de capas de
barrera (BL) por efecto de la salinidad. En la región tropical la base de la ML corresponde
a la parte superior de la picnoclina. En la mayor parte de los océanos tropicales la picnoclina
coincide con la termoclina, pero en regiones con una fuerte estratificación vertical de salinidad
la picnoclina puede estar más somera que la termoclina. En estos casos, la capa entre la parte
superior de la picnoclina (determinada por la haloclina) y la parte superior de la termoclina se
denomina BL (Sprintall & Tomczak, 1992). Su nombre se debe a que forma una barrera que
ayuda a mantener la temperatura superficial más alta inhibiendo el enfriamiento de la superficie
y restringiendo el intercambio de calor con la termoclina (Park et al., 2011), formando una
barrera para el transporte de masa (entrainment) y la mezcla turbulenta con aguas más frı́as de
la termoclina (Breugem, et al., 2008) e inhibe la mezcla hacia abajo del momentum (Vialard
& Delecruse, 1998).
Esta BL tiene un impacto en la TSM y las corrientes superficiales ya que la energı́a cinética
trasferida por el viento al océano queda atrapada en una capa de Ekman muy delgada (Masson
et al., 2004), causando la aceleración de los flujos en la capa de mezcla. Debido a la importan-
cia de las capas de barrera en las interacciones aire-mar, muchos investigadores han estudiado
los mecanismos de su formación en distintas cuencas oceánicas. Sprintall & Tomczak (1992)
se enfocaron en la formación de estas capa de barrera en las regiones tropicales de los océanos
usando la climatologı́a de Levitus. En la PAC del Pacı́fico muchos estudios han sido desarro-
llados (Tomczak, 1995; Cronin & McPhaden, 1998; Vialard & Delecluse, 1998).
Sin embargo, estudios sobre las capas de barrera en el mar Caribe, en donde los aportes de agua
dulce continentales pueden generar intensos gradientes de salinidad en la costa, son inexisten-
tes. En estas regiones del océano Atlántico noroeste la salinidad superficial está fuertemente
influenciada por los sistemas de los rı́os Amazonas y Orinoco que ingresan al mar Caribe por
las Antillas menores y por los rı́os Magdalena y Atrato que desembocan directamente en la
costa Caribe colombiana. La escasez de estudios refleja principalmente la poca disponibilidad
de perfiles de alta resolución de temperatura y salinidad en la zona.
El estudio de la variabilidad de la ML superficial oceánica es tema de investigación actual. Aún
existen muchos interrogantes relacionados con su estructura tridimensional, sus propiedades
y los procesos que la determinan en las distintas escalas temporales. La determinación de su
profundidad y del balance de calor existente entre la atmósfera y esta capa superficial del
océano en el mar Caribe a escalas estacionales e interanuales no ha sido efectuada con bases
de datos de alta resolución espacio-temporal. Es por esto que los procesos que definen las
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principales caracterı́sticas de la capa de mezcla serán en el mar Caribe analizados en detalle
aportando conocimientos básicos requeridos por los centros nacionales e internacionales de
investigación oceanográfica para el desarrollo de investigaciones aplicadas.
Este documento de tesis refleja un importante esfuerzo de investigación cientı́fica que será fun-
damental para entender los complejos procesos de retroalimentación existentes en el sistema
climático regional, como son los procesos de interacción aire-agua-continente. En el primer
capı́tulo se introduce el tema de estudio y se recopila el estado del arte relacionado con estu-
dios de la variabilidad de la capa de mezcla en el mar Caribe y en otras cuencas oceánicas,
haciéndo énfasis en las limitaciones y problemas encontrados de dichos trabajos de investiga-
ción, enumerando finalmente los objetivos e hipótesis del estudio. En el segundo capı́tulo se
dan detalles de los datos y métodos utilizados para dar cumplimiento a los objetivos plantea-
dos. En el tercer capı́tulo se analizan y discuten los resultados de la variabilidad estacional e
interanual de la capa de mezcla y la capa de barrera en el mar Caribe y en el cuarto capı́tulo se
evalúa el ciclo anual del balance de calor oceánico en esta cuenca y las oscilaciones observadas
de un año a otro. El último capı́tulo sintetiza y concluye sobre los resultados obtenidos en esta
investigación de maestrı́a. Al final del documento se incluyen anexos que presentan de manera
detallada cada una de las metodologı́as aplicadas con el objetivo de aportar herramientas de





2.1. Área de estudio
La zona de estudio corresponde a la cuenca del mar Caribe comprendida entre 8o a 24o de
latitud Norte y de 90o a 60o de longitud Oeste, tal como se muestra en la figura 2.1.
Figura 2.1: Área de estudio. El mar Caribe y sus principales cuencas. Se muestran las isobatas
de 200 y 1000 m para representar la plataforma y el mar profundo, respectivamente. Datos
Batimetrı́a GEBCO.
El mar Caribe, ubicado en el Atlántico noroeste tropical se caracteriza por ser una cuenca semi-
cerrada, limitada por el continente y arcos de islas. Se limita al Sur por las costas de Venezuela
y Colombia, al Oeste por Centro América, al Este por un grupo de islas conocidas como las
Antillas Menores y al Norte por las Antillas Mayores (Cuba, Jamaica, La Española y Puerto
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Rico). La complejidad de la geografı́a y la extensiva variabilidad de mesoescala hacen de ésta
una zona de estudio de gran interés. En conjunto con el Golfo de México, el mar Caribe es
considerado como el mar Mediterráneo americano o el mar Intra Americano.
La oceanografı́a del mar Caribe ha sido tema de estudio desde principios del siglo pasado. Wust
(1963, 1964) fue el primero en describir las masas de agua y la circulación superficial mensual
promedio. En general, las principales caracterı́sticas de su trabajo han sido confirmadas por
trabajos más recientes (Roemmich, 1981; Johns et al., 1999).
La Corriente del Caribe, orientada zonalmente transporta las aguas que entran a través de los
pasos existentes entre las islas ubicadas en el Este y la lleva a través del Canal de Yucatán hacia
el Golfo de México.
Las masas de agua reconocidas en el área son el Agua Subtropical Subsuperficial, caracteriza-
da por un máximo salino encontrado a 150-200 m de profundidad, que entra al mar Caribe por
las Antillas Menores. El agua superficial del Caribe, una combinación del agua del Rı́o Ama-
zonas y aguas locales de baja salinidad producto de los aportes de agua dulce de Sur América,
encontrada entre 100-150 m; el agua del mar de los Sargazos, caracterizada por un máximo
de oxı́geno a 200-400 m que entra por las Antillas Mayores; el agua Central del Atlántico
Tropical, caracterizada por un mı́nimo en el oxı́geno disuelto ubicado a 400-600 m; el agua
intermedia del Antártico caracterizada por un mı́nimo salino a 600-900 m que entra por los
pasos más al sur de las Antillas Menores y finalmente, el agua profunda del Atlántico Norte
caracterizada por un mı́nimo de silicatos a 1600-1800 m de profundidad que entran por los
canales entre Jamaica y la Española (Wust, 1964; Morrison & Nowlin, 1982).
Los patrones del clima en la región están determinados por la migración anual de la ZCIT que
se caracteriza por épocas húmedas y secas. Durante los meses de diciembre hasta abril (época
seca), cuando la ZCIT se ubica más al sur (alrededor de 2oN) los alisios del noreste son muy
intensos, ocasionando un debilitamiento de las lluvias y un aumento de procesos de surgencia
en la costa de Venezuela y Colombia (Andrade & Barton, 2005). Durante los meses de mayo
a junio, cuando la ZCIT inicia su migración hacia el norte, los alisios del noreste disminuyen
dando lugar a un aumento de las precipitaciones en la región (época de transición de seca a
húmeda). Durante los meses de julio y agosto la estación de lluvias se ve interrumpida por un
mı́nimo de precipitación en el Caribe. Este periodo relativamente seco es conocido como el
mid-summer drought (MSD), o veranillo de San Juan (Wang, 2007; Small & de Szoeke, 2007;
Whyte et al., 2008). Este fenómeno es dominante en el sur de México, en América Central
(excepto en su costa del Caribe) y en el mar Caribe (Magaña et al., 1999; Magaña & Caetano,
2005). Desde septiembre a noviembre la época de lluvias es predominante en toda la cuenca,
aunque los máximos valores se dan principalmente en las costas de Centro América (figura
2.2).
Si bien el MSD no es una época de sequı́a en el sentido que las precipitaciones se reducen
casi a cero durante un periodo largo, sı́ representan una disminución significativa de hasta un
40 % (Small & de Szoeke, 2007). Estudios de las variaciones estacionales de la precipitación
en el mar Caribe han relacionado el MSD con la posición de la ZCIT (Hastenrath, 2002);
con procesos de interacción aire-mar, dados por la formación de nubes convectivas que dan
lugar a un efecto de sombra y por ende al enfriamento del Pacı́fico Oriental, que da lugar a
una circulación anticiclónica anómala y divergencia de los vientos de bajo nivel que afectan
también la región aledaña del Caribe occidental (Magaña et al., 1999); y a una intensificación y
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Área de estudio Datos y Métodos
Figura 2.2: Ciclo anual de las precipitaciones (cm/dı́a) en el mar Caribe. Datos NARR.
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expansión hacia el oeste de la Alta Subtropical del Atlántico Norte (NASH) durante los meses
de verano boreal que ocasiona la disminución de las lluvias (Giannini et al., 2000; Curtis &
Gamble, 2008).
El resto del ciclo anual (mayo a noviembre) la cobertura nubosa, asociada con la presencia
de la ZCIT en el centro del mar Caribe ocasiona el aumento de las precipitaciones. En esta
época húmeda los vientos disminuyen y las intensas precipitaciones modifican la salinidad (y
densidad), y consecuentemente las corrientes superficiales (Andrade, 1991).
La variabilidad estacional de las propiedades del agua en la capa superficial del mar Caribe ha
sido asociada principalmente a la influencia del rotor del esfuerzo del viento superficial y a las
descargas de agua dulce de los continentes (Chelton et al., 2004; Ruiz-Ochoa et al., 2012). A
escalas interanuales la región es influenciada por el forzamiento remoto dado por la ocurrencia
de eventos ENSO en el Pacı́fico ecuatorial oriental (Enfield et al., 1999).
2.2. Información utilizada
En la Tabla 2.1 se muestra un resumen de toda la información analizada en el presente estudio.
Una descripción más detallada es presentada a continuación.
Tabla 2.1: Resumen de las bases de datos utilizadas en este estudio. DSWRF es la radiación de
onda corta incidente, USWRF: radiación de onda corta emitida, DLWRF: radiación de onda
larga indidente, ULWRF: radiación de onda larga emitida, SHTFL: flujo de calor sensible,
LHTFL: flujo de calor latente, UWND: componente zonal de la velocidad del viento, VWND:
componente meridional de la velocidad del viento, UCOR: componente zonal de la velocidad
de la corriente, VCOR: componente meridional de la velocidad corriente, TEMP: temperatura,
SALT: salinidad, U925: Componente zonal del viento a una altura de 925 hPa.
Variable Producto Nivel Fecha Fecha Resolución Resolución
inicio término temporal espacial
DSWRF NARR superficial 1992-06 2009-12 Mensual 32 km
USWRF NARR superficial 1979-06 2009-12 Mensual 32 km
DLWRF NARR superficial 1992-06 2009-12 Mensual 32 km
ULWRF NARR superficial 1992-06 2009-12 Mensual 32 km
SHTFL NARR superficial 1992-06 2009-12 Mensual 32 km
LHTFL NARR superficial 1992-06 2009-12 Mensual 32 km
U925 NARR 925 hPa 1979-01 2012-12 Mensual 32 km
UWND CCMP 10 msnm 1992-06 2009-12 6 horas 25 km
VWND CCMP 10 msnm 1992-06 2009-12 6 horas 25 km
UCOR GLORYS2V1 0 - 500 m 1992-06 2009-12 Diaria 25 km
VCOR GLORYS2V1 0 - 500 m 1992-06 2009-12 Diaria 25 km
TEMP GLORYS2V1 0 - 500 m 1992-06 2009-12 Diaria 25 km
SALT GLORYS2V1 0 - 500 m 1992-06 2009-12 Diaria 25 km
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2.2.1. Reanálisis GLORYS1V2
Los datos oceánicos a utilizar (temperatura, salinidad y corrientes) provienen del reanálisis
GLORYS1V2 (GLobal Ocean ReanalYsis and Simulations) los cuales cubren el área compren-
dida entre 8o y 24o de latitud norte y 60o a 100o de longitud oeste, con una resolución espacial
de 1/4o (aprox. 25 km) y una resolución temporal diaria, para el periodo comprendido desde
el primero de junio de 1992 al 31 de diciembre de 2009. Los datos fueron suministrados por el
grupo Mercator después de completar una solicitud y aceptar las condiciones de uso con fines
académicos como lo indican en su página de internet: http://www.mercator-ocean.
fr/fre/produits-services/Acces-Produits-Services.
En la actualidad este reanálisis está adquiriendo mucho interés el cual se ve reflejado en las
diferentes publicaciones cientı́ficas tales como: Lique et al. (2011), Scott et al. (2012), Mulet et
al. (2012). Se evaluaron distintas bases de datos y se seleccionó esta información oceanográfica
ya que cuenta con una cobertura espacial mayor comparado con otros reanálisis; i.e. SODA
(Simple Ocean Data Assimilation), GODAS (Global Ocean Data Assimilation System), etc.
2.2.1.1. Descripción del reanálisis GLORYS1V2
El reanálisis GLORYS1V2 es logro de la cooperación de varias instituciones francesas las cua-
les se destacan: el centro francés de análisis y predicción del océano, el consorcio Drakkar y el
centro de datos Coriolis. El principal objetivo de este reanálisis es la produción de información
oceánica consistente con la fı́sica del océano y que además resuelva remolinos de mesoescala.
El primer reanális fue denomonado GLORYS1V1 que cubre un periodo de 2002 hasta 2008.
La segunda versión cubre un periodo de 17 años (1992-2009).
El reanálisis GLORYS1V2 usa el modelo NEMO v3.2 (Nucleus for European Modelling of the
Ocean) resolviendo las ecuaciones primitivas de un OGCM (Modelo de Circulación Oceánica
General) para un área global comprendida entre 180oW y 180oE de longitud y 77oS a 90oN de
latitud. Usa el esquema ORCA025 con 75 niveles verticales, con una resolución en aumento
cerca de la superficie (∼1 m en la superficie; 22 niveles en los primeros 100 m). El modelo
NEMO v3.2 usa un paso de cálculo de 1440 segundos, es decir, cada 24 minutos hace una
simulación (corrida). La información utilizada para forzar el modelo se detalla a continuación:
1. Batimetrı́a: ETOPO2 para aguas profundidas y GEBCO para aguas someras (costeras).
ETOPO2: http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/fliers/01mgg04.html
GEBCO: http://www.gebco.net/
2. Información cada 3 horas de temperatura superficial del aire a 2 m sobre el nivel de
mar; radiación solar; flujos atmosféricos; precipitación; albedo, entre otras variables at-
mosféricas. Esta información es suministrada por el reanálisis ERA-INTERIM. Los flu-
jos de momentum y de calor son calculados usando fórmulas de Bulk. http://www.
ecmwf.int/products/data/archive/descriptions/ei/
3. Caudales de los principales rı́os del planeta (Dai & Trenberth, 2002). Para el mar Caribe
es evidente la influencia de los rı́os Atrato, Magdalena, Orinoco y Amazonas.
http://www.cgd.ucar.edu/cas/catalog/surface/dai-runoff/
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4. Perfiles de temperatura y salinidad provenientes de la climatologı́a de Levitus que hoy
en dı́a se conoce como World Ocean Atlas (WOA).
http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA09/pr_woa09.html
El esquema de asimilación utilizado es SAM2V1, que es una combinación de filtro Kalman
con una formulación SEEK. La información es asimilada una vez por semana y las variables
utilizadas son:
1. Temperatura superficial del mar (TSM) diario proveniente del producto Reynolds AVHRR-
AMSR 1/4 de grados de resolución espacial.
http://www.ncdc.noaa.gov/sst/
2. Anomalı́as del nivel del mar proveniente de AVISO (SSALTO/DUACS Handbook, 2009)
http://www.aviso.altimetry.fr/en/data.html
3. Perfiles de temperatura y salinidad del Centro de datos Coriolis (Francia), el cual inclu-
yen varias bases de datos de otras instituciones. Por ejemplo datos de NODC (Centro
Nacional de Datos Oceanográficos, USA), bases de datos de ICES, datos del sistema
ARGO (Boyas Argos), etc.
http://www.coriolis.eu.org/
Detalles de la información y de las configuraciones utilizadas en el reanálisis GLORYS1V2
están disponibles en su página de internet:
http://www.mercator-ocean.fr/eng/science/GLORYS .
2.2.2. Reanálisis Regional de Norte América (NARR)
El NARR (North American Regional Reanalysis) es un modelo de reanálisis a largo plazo,
dinámicamente consistente, de alta resolución y alta frecuencia. El dominio atmosférico y de
superficie es un conjunto de datos recopilados en Norteamérica. Abarca un periodo de más de
25 años de manera continua en el tiempo (1979-hoy). En particular el modelo NARR ha asi-
milado exitosamente observaciones de precipitación de alta calidad en el análisis atmosférico.
En consecuencia, la componente del modelo del sistema, el forzamiento de la superficie de la
Tierra, es más preciso que reanálisis anteriores; ofrece un análisis mejorado de hidrologı́a y la
interacción tierra-atmósfera y la circulación atmosférica general en la tropósfera. NARR fue
desarrollado como una importante mejora del anterior reanálisis global NCEP/NCAR (GR-1,
Kalnay et al., 1996; Kistler et al., 2001), tanto en resolución como en precisión. El reanálisis
global NCEP/DOE (GR2, Kanamitsu et al., 2002) se utiliza para proporcionar las condiciones
de contorno.
Los componentes del sistema NARR, para los lı́mites de contorno son del NCEP/DOE, usa
el modelo de asimilación de datos EDAS y una versión del modelo de superficie de NOAH y
cuenta además con numerosos conjuntos de datos adicionales. Tiene una resolución de 32 km
(0.28 grados) y 45 niveles en la vertical y cuenta con salidas cada 3 horas, lo cual le da mejores
caracterı́sticas a este reanálisis regional. El dominio de análisis incluye Norte y Centroamérica
ası́ como algunas partes del Reino Unido, Asia oriental y Suramérica y todos los océanos
adyacentes. El periodo del reanálisis es desde octubre de 1978 hasta el presente. Los datos de
reanálisis de NCEP los provee la NOAA/OARESRL PSD, con centro en Boulder, Colorado,
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USA, a través de su página de Internet: http://www.esrl.noaa.gov/psd/.
2.2.3. Vientos superficiales
En este estudio se utilizaron datos de viento denominados CCMP (Cross-Calibrated, Multi-
Platform Ocean Surface Wind Velocity), producidos por la NASA-GSFC-NOAA y disponibles
de manera libre a través de su página de Internet. Estos vientos superficiales fueron creados me-
diante una calibración cruzada de múltiples plataformas usando un método analı́tico variable
(VAM) que combina mediciones derivadas de SeaWinds en QuikSCAT (NASA Quick Scat-
terometer), SeaWinds en ADEOS-II (Advanced Earth Observing Satellite, 2nd Generation),
AMSR-E (Advanced Microwave Scanning Radiometer - Earth Observing System), TRMM
(Tropical Rainfall Measuring Mission), TMI (TRMM Microwave Imager) y SSM/I (Special
Sensor Microwave Imager). Detalles del proceso de generación de esta base de datos ha si-
do descrita en detalle por Atlas et al., (2011) y resumida en el documento guı́a (PO.DAAC,
2009). El periodo de datos de viento utilizados comprende desde enero 1993 a junio 2011.
Estos datos tienen una resolución temporal de seis horas y una resolución espacial de ∼ 25
km (1/4 de grado). Estos datos son de libre acceso y pueden descargarse de la página de In-
ternet de la NASA http://podaac.jpl.nasa.gov/dataset/CCMP_MEASURES_
ATLAS_L4_OW_L3_0_WIND_VECTORS_FLK.
2.2.4. Índices oceánicos y atmosféricos
2.2.4.1. Índice ONI
Para la definición de los eventos interanuales ENOS ocurridos en el Pacı́fico ecuatorial du-
rante el periodo estudiado, se utilizó el Índice Oceánico El Niño (Oceanic Niño Index, ONI,
http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products el cual es calculado a partir de la re-
construcción extendida de temperatura superficial del mar (ERSST-V3) generada por el NCDC
(National Climatic Data Center) de la NOAA (National Oceanographic and Atmospheric Ad-
ministration) para la región Niño 3.4 (5oN-5oS, 120o-170oW)]. El análisis de TSM realizado
para la reconstrucción de las series de tiempo se detalla en Xue et al., (2003) y Smith et al.,
(2008). Los eventos ENSO se definen cuando se cumple la condición de ocurrencia de ano-
malı́as de TSM durante cinco meses consecutivos, iguales o mayores a +0.5oC para episodios
cálidos (El Niño) e iguales o menores que -0.5oC para condiciones frı́as (La Niña). La clasi-
ficación de los eventos ENSO se basa en la intensidad de dichas anomalı́as. Para el propósito
del presente estudio se definió el siguiente criterio; eventos débiles (anomalı́as entre ± 0.5 y
0.9oC), moderados (± 1.0 y 1.4oC) e intensos (≥ ± 1.5 oC).
2.2.4.2. Índice NAO
Índice de Oscilación del Atlántico del Norte (NAO, por sus siglas en inglés), es el modo do-
minante de variabilidad climática durante el invierno en el Atlántico Norte, abarcando desde
Norte América a Europa y parte del Norte de Asia. Se caracteriza por diferencias entre las ma-
sas de aire en las altas subtropicales y las bajas polares. El ı́ndice varı́a de un año a otro, aunque
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también tiende a mantenerse en una fase por intervalos que duran varios años (Barnston & Li-
vezey, 1987; Hurrell & Deser, 2009). Los datos mensuales y la metodologı́a para generar esta
serie de tiempo puede ser obtenida en la página de la NOAA: (http://www.cpc.ncep.
noaa.gov/products/precip/CWlink/ENSO/verf/new.nao.shtml).
2.2.4.3. Índice NTA
Él Indice del Atlántico Tropical Norte (NTA), son las anomalı́as calculadas a partir de los
promedios mensuales de TSM de la región comprendida entre 5.5oN-23.5oN y 15oW-57.5oW
a partir de datos de GISST (Global Historical Climate Network) y de TSM de Interpolación
óptima (OI) de la NOAA con resolución de 1o x 1o. Este ı́ndice es utilizado para monitorear
el desarrollo de los eventos ENSO y su influencia en el Atlántico tropical Norte (Penland &
Matrosova, 1998). Detalles de este ı́ndice pueden ser obtenidos en la página ESRL de la NOAA
(http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/climateindices/list/).
2.2.4.4. Índice CLLJ
El ı́ndice del chorro de bajo nivel del Caribe (CLLJ, por sus siglas en inglés) no se encuentra
disponible en internet. Por este motivo se construyó este ı́ndice siguiendo la metodologı́a de
Wang (2007). Los pasos de la construcción de este ı́ndice se indican a continuación:
Se seleccionó la componente zonal (componente Este-Oeste) del viento a una altura de
925 hPa. Para este estudio se escogieron datos mensuales del producto NARR por contar
con mayor resolución espacial.
Se calculó el ciclo anual (promedios multianuales) de dicha componente.
Luego se calculó la anomalı́a eliminando el ciclo anual a los datos.
Se promedió el área comprendida entre 60o-70oW y 12o-17oN. Esto para generar una
serie de tiempo (ı́ndice).
Finalmente a la serie de tiempo de las anomalı́as promediadas en el área seleccionada se
le aplicó un filtro; promedio móvil de 3 meses, para reducir las variaciones intraestacio-
nales.
Este ı́ndice ha sido calculado en otros estudios usando los datos del reanálisis de NCEP/NCAR
(Wang, 2007). Los resultados obtenidos con ambas bases de datos son similares y por tanto
comparables.
2.3. Metodologı́a
En este estudio se promediaron todas las bases de datos a una resolución temporal mensual.
Además como las bases de datos atmosféricas no tienen la misma resolución espacial (ver tabla
2.1), a los promedios mensuales calculados se les aplicó el método de interpolación óptima
(Bretherton et al., 1976) para llevarlos a la misma resolución espacial de la malla de modelo
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oceánico Mercator. A continuación se explican cada uno de los métodos utilizados para dar
cumplimiento a los objetivos planteados.
2.3.1. Determinación de la profundidad de la capa de mezcla, la capa
isotermal y la capa de barrera
Se utilizó la metodologı́a de Kara et al., (2000) para determinar la profundidad de la capa de
mezcla (MLD) y la profundidad de la capa isotermal (ILD). Los valores de ∆Tθ utilizados
fueron: 0.2, 0.3, 0.4, 0.5oC. A continuación se describen los procedimientos:
2.3.1.1. Determinación de la profundidad de la capa isotermal
Se calculó la temperatura potencial usando los algoritmos de cómputo de las propiedades
termodinámica del agua de mar dados por la UNESCO (IOC, SCOR & IAPSO, 2010).
Se definió el valor de ∆Tθ, el cual representa la diferencia de temperatura existente desde
la temperatura referencia.
Se escogió la temperatura de referencia de 10 m (Tref ).
Finalmente, se buscó la profundidad donde se encuentre la temperatura Tb = Tref−∆Tθ.
Como este valor no se encuentra a una profundidad exacta, entonces se determinó me-
diante la técnica de interpolación lineal simple:






donde (Ti, Ti+1) es el intervalo de temperatura donde se encuentra el valor de Tb y
(Zi, Zi+1) son las profundidades asociadas a Ti y Ti+1.
2.3.1.2. Determinación de la profundidad de la capa de mezcla
Lo primero que se hizo fue el cálculo de la densidad potencial usando los algoritmos
de cómputo de las propiedades termodinámica del agua de mar dados por la UNESCO
(IOC, SCOR & IAPSO, 2010).
Luego se definió el valor de ∆Tθ más adecuado según observaciones de los perfiles
(figura 2.3). Ver también 2.3.
Se escogió la densidad potencial de referencia de 10 m.
Se calculó ∆σθ = σθ(Tθ + ∆Tθ, S, P )− σθ(Tθ, S, P )
Se buscó la profundidad donde se encuentre una variación de ∆σθ. Como este valor no
se encuentra a una profundidad exacta, entonces se determinó mediante la técnica de
interpolación lineal simple.
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Figura 2.3: Perfiles de temperatura potencial (Tθ, ILD) y densidad potencial (σθ, MLD) en dos
puntos geográficos para dos épocas distintas (1992/06 y 1997/08). Las lı́neas rectas muestran
las profundidades obtenidas usando cuatro valores de temperatura: 0.2, 0.3, 0.4 y 0.5oC. La
linea recta de color gris es el nivel de referencia de 10 m de profundidad. Datos GLORYS1V2.
Para encontrar el valor óptimo de ∆Tθ se utilizó un análisis visual seleccionando en forma
aleatoria perfiles de temperatura y densidad, y además se determinó el promedio y desviación
estándar de las diferencias de MLD para los distintos valores de ∆Tθ utilizados. Los resultados
se muestran en la figura 2.4. Con base a este análisis se seleccionó un ∆Tθ = 0.3oC que es el
más representativo para el mar Caribe. Este valor umbral no ha sido usado anteriormente en la
región aunque valores de MLD similares a los estimados por este método han sido obtenidos
mediante la selección de un aumento de densidad con respecto a una densidad a 10 m igual
a 0.03 kg m−3 (Jouanno & Sheinbaum, 2013). A escala regional (Atlántico tropical) Foltz et
al. (2003) usaron un ∆Tθ = 0.5oC con respecto a la superficie del mar, mientras que a escala
global se han usado distintos valores que van desde ∆Tθ = 0.2 hasta 0.8oC (de Boyer Montégut
et al., 2004).
Calculados ILD y MLD se determinó la capa de barrera como la diferencia entre la MLD -
ILD.
2.3.2. Selección de zonas homogéneas en el mar Caribe
Debido a que el rotor del esfuerzo del viento divide el Gran Caribe en dos zonas oceanográficas
distintas; una región donde ocurren procesos de surgencia (rotor del esfuerzo del viento positi-
vo) al sur y otra región donde se produce el hundimiento de agua (rotor del esfuerzo del viento
negativo) al norte del mar Caribe, en el presente estudio se analizaron los procesos dinámicos
de estas zonas por separado. Como se mostrará más adelante (en el capı́tulo 3) el cero del rotor
del esfuerzo del viento es un claro delimitador de estas dos zonas homogéneas (figura 3.4).
Ası́, se dividió el mar Caribe en dos zonas geográficas: Zona 1 y Zona 2 (figura 2.5). El criterio
utilizado como lı́mite de separación es la latitud de 13oN que coincide con el eje del chorro de
bajo nivel del Caribe (CLLJ), es decir, coindice con el cero del rotor del esfuerzo del viento.
Definidas las zonas geográficas, se generaron dos series de tiempo, promediando todos los
valores de la Zona 1 y los de la Zona 2, con el objetivo de observar el comportamiento temporal
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Figura 2.4: Promedio (izquierda) y desviación estándar (derecha) de las diferencias de MLD
utilizando los distintos criterios de ∆Tθ = 0.2o, 0.3 y 0.5oC. Nótese que las mayores dife-
rencias en el promedio y en la desviación estándar se encuentran en la zona noroeste del mar
Caribe. Datos GLORYS1V2.
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Figura 2.5: División del mar Caribe en dos regiones geográficas. Zona sur (Zona 1) y zona
norte (Zona 2). Se utilizó el cero del rotor del viento como criterio de separación.
promedio en esas son regiones distintivas.
2.3.3. Análisis en el dominio de tiempo
Para estudiar la variabilidad estacional (ciclo anual) se calcularon promedios multianua-
les a los mapas espaciales tanto de las bases de datos oceánicas y atmósfericas.
Para estudiar la variabilidad interanual (variabilidad mayor a un año) se aplicó a cada
punto geográfico un filtro de Fourier con un periodo de corte de 13 meses (Emery &
Thomson, 1998). En el anexo D se describe la implementación de este filtro.
Para buscar relaciones lineales y el tiempo de respuesta de las pertubaciones que ocurren
a distintas escalas temporales sobre el mar Caribe, se utilizó el análisis de correlación
cruzada entre los ı́ndices oceánicos y atmosféricos con las series de tiempo obtenidas en
las zonas geográficas 1 y 2. La significancia estadı́stica de las correlaciones obtenidas se
calculó a partir de la metodologı́a de Sciremammano (1979).
2.3.4. Análisis en el dominio de la frecuencia
Para observar la patrones oscilatorios en las zonas geográficas 1 y 2, se estimaron los espectros
de Fourier (Emery & Thomson, 1998). Debido a la limitación de las observaciones, es decir,
series de tiempo de corta duración, se utilizaron dos grados de libertad para estimación los es-
pectral. Se utilizó una ventana de Hanning como ventana espectral para suavizar los espectros.
Para identificar la significancia estadı́stica de los picos espectrales encontrados se utilizó el
método descrito por Torrence & Compo (1998). La deficiencia de los métodos de estimación
espectral de Fourier es que muestra los picos promedios en frecuencia, pero no entrega infor-
mación de la evolución temporal de estos picos. Para remediar esto se estimaron los espectros
de Wavelet siguiendo la metodologı́a descrita por Torrence & Compo (1998).
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2.3.5. Balance de calor en la capa de mezcla
El balance o almacenamiento de calor en la capa de mezcla oceánica se puede resumir en los
siguientes términos de acuerdo con Curry & Webster (1999).
Qneto −Qadv −Qent −Qdiff = (Qsw ↓ −Qsw ↑) + (Qlw ↓ −Qlw ↑) +Qsh +Qlh (2.2)
las flechas ↓ y ↑ representa la radiación indicente y emitida.
Los términos son:
- Qneto es el calor neto almacenado en la capa de mezcla.
- Qadv es el flujo de advectivo debido a las corrientes.
- Qent es el flujo de calor por entrainment en el lı́mite inferior de la capa de mezcla.
- Qdiff es el flujo de calor por difusión en el lı́mite inferior de la capa de mezcla.
- Qsw ↓ −Qsw ↑ es el flujo de radiación de onda corta neta.
- Qlw ↓ −Qlw ↑ es el flujo de radiación de onda larga neta.
- Qsh flujo de calor sensible.
- Qlh es el flujo de calor latente.
Los términos del lado derecho de (2.2) son flujos atmosféricos cuyos valores están disponibles
para todo el globo a partir de mediciones y modelos asimilados de reanálisis. Para estimar los
términos del lado izquierdo de (2.2) se utilizó la formulación de acuerdo a Moisan & Niiler
(1998). Diferentes autores (Behringer & Stommel (1981), Foltz et al., 2003; Foltz & McP-
haden (2005); Park et al., (2011) han utilizado estas ecuaciones con algunas simplificaciones
y suposiciones dependiendo de la información disponible para realizar los cálculos. La de-
terminación de estos términos se basa en las ecuaciones de conservación del calor (2.3) y de






















Donde T es la temperatura del agua de mar, u y v son las componentes zonal (Este-Oeste) y
meridional (Norte-Sur) de la corriente total, la cual está compuesta por la suma de las velo-
cidades de Ekman y geostrofı́a, w es la componente vertical de la velocidad, ρ es la densidad
del agua del mar, cp es el calor especı́fico a presión constante y q es el flujo de calor vertical
compuesto por flujo de radiación solar y flujos debido a la difusión.
Al integrar desde la superficie hasta la profundidad de la capa de mezcla h
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El término ρcph∂Ta∂t se conoce como el almacenamiento de calor.


















Figura 2.6: Esquema representativo de los flujos de calor entre la atmósfera, el océano profundo
y la capa de mezcla.
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2.3.5.1. Descripción de los términos del balance de calor
Término 1: Flujo neto de calor en la superficie.
Q0 = (Qsw ↓ −Qsw ↑) + (Qlw ↓ −Qlw ↑) +Qsh +Qlh (2.8)











donde, ~Va es el campo de velocidad horizontal promediado en la capa de mezcla ( ~Va = uaî +


































donde T ′ y V ′ son las anomalı́as con respecto al promedio de temperatura y velocidad de la
corriente en la capa de mezcla.
T ′ = T (z)− Ta, u′ = u(z)− ua, v′ = v(z)− va (2.12)
donde Ta, ua y va están definidos en (2.10).
Término 4: Flujo de calor debido al entrainment.







donde T−h y ~V−h (V−h = u−hî + v−hĵ) es la temperatura y velocidad de la corriente en la
base de la capa de mezcla, y w−h es la velocidad vertical en la base de la capa de mezcla. La














donde f es el parámetro de Coriolis definido como: f = 2ω sin(θ), ω = 2π/86400 es la
velocidad angular de la Tierra, θ es la latitud en radianes, ρ es la densidad del agua de mar, (∇×
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~τ)z es la componente vertical del rotor del esfuerzo del viento, τx y τy son las componentes




∇× ~τ > 0 → Surgencia
∇× ~τ < 0 → Hundimiento
La formulación de la advección de calor del entrainment (i.e. energı́a de calor requerida para
convertir aguas frı́as de la termoclina en aguas cálidas de la capa de mezcla) es complicado
y en algunas ocasiones es estimado dentro del balance de calor completo como un residual
(Vialard & Delecluse, 1998; Wang & McPhaden, 2001). Sin embargo, este es un mecanismo
importante que controla la temperatura en la superficie del mar y es recomendable realizar este
cálculo de manera explı́cita. Este término puede ser evaluado como la velocidad vertical del
entrainment multiplicado por la diferencia de temperatura entre las aguas de la capa de mezcla
y las aguas que ingresan a ésta (∆T ). La limitación de esta aproximación es que la temperatura
del agua de entrainment no se conoce de manera precisa por lo que este tipo de esquema puede
ser difı́cil y conllevar a errores en los cálculos (Kim et al., 2006).






donde Kz es el coeficiente de difusión vertical. Existen tres formas de abordar este término:
1. Se calcula mediante un estimación residual, esto es para mantener el balance, es decir,
para que se cumpla la relación (2.6). Sin embargo, al trabajar con las derivadas y al hacer
las interpolaciones se van acumulando errores que hacen el cálculo de este término poco
confiable.
2. Hacer una estimación mediante la parametrización del coeficiente de difusión (Kz), tal
como Huang et al. (2010) lo hicieron en su trabajo del balance de calor en la capa de
mezcla para el océano Pacı́fico Tropical. En el mar Caribe no se pueden aplicar las
mismas constantes ya que la dinámica de ambas regiones es muy diferente.
3. El término es muy pequeño y se considera despreciable. En este trabajo se utilizó esta
opción ya que la diferencia de temperatura en la vertical es muy pequeña y Kz es muy
difı́cil de cuantificar correctamente. Esta es la aproximación seleccionada por la mayorı́a
de investigadores expertos en el tema.
2.3.5.2. Determinación del esfuerzo del viento
Las componentes zonal y meridional del esfuerzo del viento se determinaron usando las si-
guientes relaciones:
τx = ρaCd| ~V10|u (2.16)
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τy = ρaCd| ~V10|v (2.17)
|~V10| =
√
u2 + v2 (2.18)
donde ρa es la densidad del aire (ρa = 1.22 kg m−3), Cd es el coeficiente de arrastre, u y v son
las componente zonal y meridional de la velocidad viento, | ~V10| es la magnitud de la velocidad
del viento referido a 10 m sobre el nivel del mar. El coeficiente de arrastre está en función de la
magnitud de la velocidad del viento y se determinó de acuerdo con Yelland & Taylor (1996).





, para | ~V10| ≤ 6 ms−1 (2.19)
Cd = 0,60 + 0,07× 10−3| ~V10|, para 6 ms−1 ≤ | ~V10| ≤ 26 ms−1 (2.20)
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La Capa de Mezcla en el Mar Caribe
3.1. Ciclo anual de la capa de mezcla y la capa isotermal en
el mar Caribe
La determinación de la profundidad de la capa de mezcla (MLD) en el mar Caribe se basó en la
metodologı́a de Kara et al., (2000) usando el criterio de densidad; ∆σθ, con una diferencia de
temperatura ∆Tθ = 0.3oC con respecto a la densidad potencial de referencia de 10 m. La figura
3.1 muestra los promedios multianuales de la MLD calculados a partir de datos del modelo de
reanálisis Mercator.
Durante el ciclo anual, la MLD oscila entre 10 y 90 m. Las mayores variaciones espaciales
se observan durante los meses de diciembre a marzo, coincidentes con la época seca. Los
máximos valores de la MLD (> 60 m) se ubican en el extremo noroeste de la región, mientras
que las menores profundidades (<30 m) se dieron en las costas de Centro y Suramérica y en
el costado oriental de la cuenca de Venezuela.
Durante los meses de la época de lluvias la MLD presentó muy pocas variaciones con valores
entre 10 y 50 m en toda la región. En el mes de julio, cuando ocurre el Veranillo de San Juan,
se observaron profundidades de hasta 60 m en la cuenca Colombia-Caimán.
La capa isotermal (IL), que se basa en un criterio de temperatura (Tref − ∆Tθ), mostró va-
riaciones estacionales entre 10 y 112 m de profundidad, observándose los máximos valores
durante la época seca. Desde mayo a octubre las diferencias espaciales son menos marcadas,
con profundidades entre 10 y 40 m. Durante el mes de julio, valores un poco más altos de la
ILD (aprox. 70 m) evidencian la ocurrencia del Veranillo de San Juan (figura 3.2).
Es evidente que las variaciones estacionales de la MLD y la ILD están relacionadas con la
intensidad de los vientos alisios. Las máximas profundidades de la capa de mezcla y la capa
isotermal ocurrieron durante la época seca, cuando el esfuerzo del viento sobre la superficie del
mar es mayor, y la mezcla turbulenta se intensifica. Sin embargo, estos valores altos (mayores
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Figura 3.1: Ciclo anual de la profundidad de la capa de mezcla (MLD) utilizando un ∆T = 0.3
oC. Los mapas están organizados desde el mes de Junio (JUN) hasta el mes de Mayo (MAY).
Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.2: Ciclo anual de la profundidad de la capa isotermal (ILD) utilizando un ∆T = 0.3
oC. Los mapas están organizados desde el mes de junio (JUN) hasta el mes de mayo (MAY).
Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.3: Ciclo anual del esfuerzo del viento (Pa) en el mar Caribe. Datos CCMP.
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Figura 3.4: Ciclo anual del rotor del esfuerzo del viento (Pa m−1) en el mar Caribe. Datos
CCMP.
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profundidades) no se observaron en toda la región, sino sólo al norte de la cuenca (costado
norte del eje del jet (CLLJ)), donde el rotor del esfuerzo del viento es negativo y la capa
superior del océano se hunde profundizando la capa superficial mezclada (figura 3.4).
Ası́ mismo, se observa una relación de la ILD y MLD con la temperatura del agua, ya que
durante los meses de verano del hemisferio norte ambas capas son más someras. Esto es lo
esperado ya que la temperatura de la capa superior del océano aumenta en esta estación y
esto ocasiona el desarrollo de una termoclina estacional con una capa de mezcla superficial
muy delgada (poco profunda) y una columna de agua muy estable. Durante los meses de
invierno boreal, las aguas se enfrian, la termoclina estacional desaparece y la capa de mezcla
se hace más profunda a medida que los vientos se intensifican mezclando más eficientemente
la columna de agua (figura 3.5).
Figura 3.5: Ciclo anual de la temperatura superficial en el mar Caribe. Datos GLORYS1V2.
Esta dependencia observada refleja los cambios estacionales en la estratificación de la capa su-
perior del océano producidos por la mezcla turbulenta. Durante los meses de invierno boreal el
forzamiento superficial de los vientos y el enfriamiento intenso producen una termoclina y pic-
noclina más débiles, mientras que durante los meses cálidos del verano boreal la estratificación
es más marcada en las capas más superficiales del océano calentadas por el Sol.
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En general, los promedios multianuales de ILD y MLD son similares durante la época de
lluvias (mayo a septiembre) indicando que estas estimaciones producen capas de profundidad
comparables en estos meses. Sin embargo, se observa que la ILD es usualmente más profunda
que la MLD en algunas zonas (sector noreste) y en especial en la época seca (de diciembre a
marzo). Estas diferencias tan marcadas de profundidad en algunos meses indican que pueden
existir capas de barrera (ILD>MLD) en la región.
3.2. Ciclo anual de la capa de barrera en el mar Caribe
En los trópicos la base de la capa de mezcla corresponde con la parte superior de la picnoclina.
En la mayorı́a de los oceános tropicales la picnoclina coincide con la termoclina, pero en
regiones con una intensa estratificación vertical de salinidad la picnoclina puede estar ubicada
más somera que la termoclina. En estos casos, la capa entre la parte superior de la picnoclina
y la parte superior de la termoclina se denomina capa de barrera (Godfrey & Lindstrom, 1989;
Sprintall & Tomczak, 1992) debido a que forma una barrera que inhibe el entrainment y la
mezcla turbulenta de las aguas frı́as de la termoclina hacia la capa de mezcla e impide la
mezcla hacia abajo del momentum (Vialard & Delecluse, 1998).
En el mar Caribe se determinó el ciclo estacional de la profundidad de la capa de barrera
(figura 3.6) a partir de las diferencias encontradas entre la profundidad de la capa de mezcla y
la capa isotermal. Se observó que los valores son negativos en toda la región, corroborando que
la IDL es siempre más profunda que la MLD. Sólo se evidenciaron unos valores positivos en
la costa de Centroamérica en donde existen limitaciones en los datos (estos valores no fueron
considerados).
En general, la BL osciló entre 10 y 30 m de profundidad durante la época de lluvias y se
profundizó alcanzando los 60 m en la mayor parte de la cuenca Venezuela-Colombia durante
la época seca. Los valores más altos se observaron en el sector oriental del mar Caribe.
Trabajos de Pailler et al., (1999); Masson & Delecluse, (2001), y Mignot et al. (2007) sugieren
que esta BL se forma probablemente por la advección de aguas de baja salindad de la cuenca
del rı́o Amazonas que son advectadas por las corrientes superficiales hacia el mar Caribe, que
en combinación con un enfriamiento superficial, inducen BL muy gruesas durante los meses
de fines de otoño, invierno y principios de primavera boreal (octubre a marzo).
Al observar el ciclo anual de la salinidad superficial del mar Caribe modelada por Mercator
se evidencia que las aguas de baja salinidad que provienen de las plumas del Amazonas y
el Orinoco entran a la región por el Este, siendo más drástico el gradiente horizontal halino
durante el segundo semestre cuando predominan las precipitaciones en la región (figura 3.7).
Sin embargo, durante la época seca la salinidad es en general más alta, con valores superiores a
34 en toda la cuenca. Por tanto, la BL muy profunda observada durante los meses de diciembre
a marzo no está controlada principalmente por el gradiente de salinidad, sino que el efecto de
las aguas frı́as de la capa superficial inciden en la formación de esta capa frontera.
Al calcular la diferencia existente entre la temperatura promedio de la MLD y la ILD, se
observa que los valores en general no son muy altos (entre 0.27o y 0.35oC) durante el ciclo
anual (figura 3.8). Las mayores diferencias térmicas ocurrieron en los meses secos, cuando las
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diferencias de profundidad entre ambas capas son las más altas.
Estas diferencias de temperatura que se dan en el sector oriental del mar Caribe durante la
época seca se deben principalmente al enfriamiento de la capa superficial tı́pica de la estación
frı́a de invierno boreal que induce inversiones térmicas subsuperficiales. Es decir, el agua en
la superficie (de la MLD) está relativamente más frı́a que el agua un poco más profunda (de la
ILD).
La figura 3.9 muestra la ocurrencia de estas inversiones térmicas que se presentan durante este
periodo al Este de la cuenca, las cuales no son evidentes en estaciones ubicadas en las zonas 1
y 2 definidas anteriormente (figura 2.5). En la figura superior derecha se observa que la BL en
esta zona se forma porque el criterio de temperatura usado para identificar la capa de mezcla
(la ILD) busca la profundidad a la cual se cumple el valor umbral ∆Tθ = 0.3oC, desde un
valor de temperatura de referencia (a 10 m de profundidad). Debido a que entre los 35 y 70 m
ocurre la inversión térmica, el lı́mite inferior de esta capa isotermal se profundiza ubicándose
alrededor de los 75 m.
En la Zona 1 (cerca de la costa de la Guajira) es evidente que tanto la MLD como la ILD
son muy similares en ambas épocas del año con diferencias menores que 10 m. En la Zona 2
(centro-norte) la diferencia de profundidades es también muy grande (50 m) durante la época
seca y casi nula en la época de lluvias. En esta región y en esta época, la BL no está asociada
con una inversión térmica sino que la MLD depende principalmente de la salinidad, la cual
aumenta drásticamente a partir de los 20 m de profundidad.
Mignot et al., (2007) resaltan la presencia de una capa de barrera de alrededor de 50 m de
profundidad al Este del mar Caribe y al Norte de Suramérica en otoño e invierno, caracterizada
por una inversión térmica subsuperficial de la cual la máxima temperatura es cerca de 0.5-
0.6oC más alta que la temperatura de la capa de mezcla (MLD). Breugem et al., (2008) usando
observaciones directas y modelos de circulación general oceánica, también evidenciaron la
ocurrencia de gruesas capas de barrera en esta región durante la época seca asociadas con las
máximas inversiones de temperatura subsuperficiales.
La desviación estándar de la temperatura de la MLD y la ILD refleja la magnitud de la inversión
termal en el oriente, que induce una BL muy gruesa durante la época seca. Las diferencias
de temperatura existentes en esta BL también están asociadas con la pluma de agua de baja
salinidad que proviene de la cuenca del Amazonas y el Orinoco que es relativamente más frı́a
que las aguas del mar Caribe. En la costa es evidente la influencia de los aportes de agua
dulce de los principales rı́os de Colombia que desembocan en el mar Caribe, los cuales son
relativamente más frı́os que las aguas marinas circundantes (figura 3.10).
En las mismas estaciones seleccionadas para observar los perfiles de temperatura, salinidad
y densidad del agua se generaron las series mensuales de TSM, SSM, BLD y MLD para el
periodo de estudio (junio 1992 a diciembre 2009) y se calculó el ciclo anual para visualizar
las anomalı́as interanuales (figura 3.11). En la estación norte es evidente que cuando las aguas
se enfrian, la capa frontera se hace más profunda, observándose una menor incidencia de la
salinidad. En la estación sur los gradientes de TSM son más marcados, pero la BLD oscila
muy poco y está asociada con las variaciones de salinidad. Al Este de la región de estudio las
aguas frı́as y los intensos gradientes de salinidad corresponden con las mayores variaciones
de la profundidad de la BL. En estas series no se evidenció una oscilación interanual con
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periodicidad clara por lo que se realizaron análisis en el dominio de la frecuencia (espectros
de Fourier y wavelets, como se muestra en la siguiente sección.
Figura 3.6: Ciclo anual de la profundidad de la capa de barrera (BL) en el mar Caribe. Datos
GLORYS1V2.
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Figura 3.7: Ciclo anual de la salinidad superficial en el mar Caribe. Datos Mercator.
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Figura 3.8: Ciclo anual de la diferencia de temperatura existente entre la MLD y la ILD en el
mar Caribe. Datos GLORYS1V2.
40
Ciclo anual de la BL en el mar Caribe Resultados
Figura 3.9: Perfiles de temperatura, salinidad y densidad de Zona 2 (izquierda), Zona 1 (centro)
y Zona Oriental (derecha) del mar Caribe de enero 2004 -época seca- (paneles de arriba) y junio
2004 -época de lluvias- (paneles de abajo). Este año es considerado como neutral (no-ENSO)
según ONI. Datos GLORYS1V2.
Figura 3.10: Promedio y desviación estandar de las diferencias de temperatura entre MLD e
ILD en el mar Caribe. Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.11: Series de tiempo de TSM, SSM, MLD y BLD en estaciones ubicadas en la Zona
Norte, Centro y Este del mar Caribe. La ubicación de las estaciones se muestra en la figura 2.3.
Datos GLORYS1V2.
3.3. Variabilidad interanual de la capa de mezcla en el mar
Caribe
El diagrama tiempo-latitud promediado para todo el mar Caribe de la MLD (figura 3.12) mues-
tra claramente la diferenciación existente entre las aguas del norte y del sur de la región. Al
sur de 13oN la capa de mezcla es poco profunda (< 30 m) coincidente con los intensos vientos
zonales que fluyen hacia el oeste e inducen un rotor positivo en la capa superficial y surgen-
cias. Al norte de 16oN la MLD es más profunda (40-50 m) lo cual puede ser explicado por el
rotor negativo del viento que sopla sobre la superficie del mar induciendo el hundimiento de
las aguas superficiales. Entre los 13 y 15oN el rotor del viento es nulo y la profundidad de la
ML varı́a coincidente con las variaciones en la magnitud del esfuerzo del viento.
Promediando toda la información existente de cada una de las zonas se generaron series de
tiempo de la MLD del norte (Zona 2) y del sur (Zona 1) las cuales fueron comparadas con
series de tiempo del rotor y las componentes zonales y meridionales del esfuerzo del viento de
estas mismas zonas (figura 3.13). Se observa que en general la MLD concide mejor con el rotor
de esfuerzo del viento en la región sur, aunque en algunas épocas esta relación desaparece. La
zona norte no muestra un patrón claro de variabilidad en el dominio del tiempo que pueda
asociarse a las oscilaciones interanuales del viento superficial.
Al calcular el ciclo anual promedio para todos los años El Niño, La Niña y condiciones neutras
en las zonas 1 y 2 se nota que los eventos ENSO no afectan la variabilidad estacional, la cual se
caracteriza por unos meses de MLD somera (alrededor de 20 m en la zona 1 y 30 m en la zona
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Figura 3.12: Diagrama Hovmoller de MLD (h, GLORYS1V2), esfuerzo y rotor del viento
(CCMP) a escala interanual en el mar Caribe.
2) seguidos por un incremento de la profundidad hacia los meses de la época seca (máxima en
febrero) de 35 y 55 m, para la zona 1 y 2, respectivamente.
El espectro de energı́a normalizada de la MLD muestra que ambas zonas tienen un pico sig-
nificativo a los 24 meses (figura 3.15). Esta oscilación bianual puede estar relacionada con la
oscilación cuasi-bienal (QBO) que domina la variabilidad de la estratósfera ecuatorial (16-50
km) la cual se caracteriza por un cambio de régimen del viento con un periodo variable alre-
dedor de los 28 meses. Este cambio de signo se da preferentemente en los meses de verano
boreal y causa efectos en los flujos estratosféricos de polo a polo mediante la modulación de
los efectos de ondas extratropicales (Baldwin et al., 2001). En el Atlántico tropical los proce-
sos de interacción acoplados océano-atmósfera internos de esta cuenca generan una oscilación
cuasi-bienal que poco se ve influenciada de eventos remotos, incluidos los ENSO (Tseng &
Mechoso, 2012).
3.4. Variabilidad interanual de la capa de barrera en el mar
Caribe
En la figura 2.3 se habı́a identificado la presencia de una capa de barrera en el sector más
oriental del mar Caribe, la cual se profundiza en la época seca de un año neutral (no-ENSO).
Es interesante evaluar si durante la ocurrencia de eventos El Niño y La Niña se sigue el mismo
patrón de variabilidad tanto para la época seca como la de lluvias. Para esto se seleccionaron
los perfiles de junio 1997 y enero 1998 como representativos de una condición cálida (figura
3.16) y perfiles de enero y junio del 2000 para observar condiciones frı́as (figura 3.17).
Al comparar los perfiles de los periodos ENSO vs no-ENSO es evidente que las estaciones
ubicadas en las zonas 1 y 2 presentan pocas diferencias entre MLD y ILD durante condicio-
43
Variabilidad interanual de la BL en el mar Caribe Resultados
Figura 3.13: Series de tiempo filtradas (sin ciclo anual) de MLD (h) de GLORYS1V2 versus
el rotor (arriba) y las componentes zonal (centro) y meridional (abajo) del esfuerzo del viento
(CCMP) en la zona 1 (izquierda) y zona 2 (derecha).
Figura 3.14: Ciclo anual de MLD promediado para todos los años El Niño, La Niña y condi-
ciones neutras calculado para la zona 1 y 2. Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.15: Espectro de Fourier de MLD aplicado a las zonas 1 y 2 del mar Caribe. Para la
estimación se utilizaron dos grados de libertad. La lı́nea segmentada corresponde al nivel de
significancia al 95 %. Datos GLORYS1V2.
nes neutras y El Niño en la época de lluvias mientras que en condiciones La Niña la ILD se
profundiza entre 25 y 60 m. En la estación oriental y durante la fase frı́a del ENSO las dife-
rencias de profundidad entre ambas capas es más marcado tanto en la época seca como la de
lluvias. Ası́ mismo, es notable la presencia de inversiones térmicas en las tres zonas durante la
época de lluvias de la fase frı́a del ENSO, mientras que durante la fase cálida y neutrales las
inversiones subsuperficiales de temperatura ocurren sólo en la estación oriental.
Promediando todos los perfiles dentro de las zonas 1 y 2 se generaron series de tiempo de la
BLD a las cuales se les eliminó el ciclo anual (figura 3.18). En la zona 1 las variaciones in-
teranuales de la BLD siguen el patrón de la TSM en la mayor parte del periodo estudiado con
cierto desfase temporal. Se observa que cuando disminuye la temperatura aumenta la profun-
didad de la BL. Variaciones de hasta 2oC inducen fluctuaciones de la BLD de hasta 15 m. Los
valores más altos (mayor grosor de la BL) ocurrieron durante el 1993/94 y 2002 coincidentes
con eventos El Niño. En la zona 2 la BL es más somera observándose también una relación
con las variaciones de la temperatura aunque se pueden distinguir algunas épocas en que la
salinidad disminuye drásticamente influyendo ligeramente en la BLD.
Al calcular el ciclo anual promedio para todos los años El Niño, La Niña y condiciones neutras
en las zonas 1 y 2 se nota la profundización de la BL durante la época de lluvias en condiciones
frı́as, mientras que durante los años cálidos la BL se hace más profunda en la época seca (figura
3.19).
Las correlaciones cruzadas entre las variables oceánicas de interés (BLD, TSM, SSM, MLD
e ILD) y los forzantes climáticos (CLLJ, ONI, NTA y NAO) mostraron que, como era de
esperarse, existe una relación entre los ı́ndices El Niño y la temperatura. El ONI se relaciona
con la TSM de la zona 1 con un rezago de 5 meses, lo cual concide con el tiempo que demora
la señal del evento cálido en propagarse desde el Pacı́fico ecuatorial central hacia las costas
de Suramérica. En cuanto al NTA se correlaciona con la temperatura en ambas zonas con un
rezago de sólo un mes. El NAO se correlaciona bien con la MLD de la zona 1 con un desfase
de 2 meses, y con la ILD de ambas zonas con una respuesta casi simultánea (Tabla 3.1).
El espectro de energı́a de la BLD de la zona 1 evidencia un periodo significativo de 16 meses
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el cual no coincide con las frecuencias de TSM y SSM. En la zona 2 la BLD mostró una
periodicidad importante entre 18 y 24 meses también visible en la SSM. Esta frecuencia ha
sido observada también en la MLD y puede estar asociada con una oscilación cuasi-bienal
(QBO) propia del Atlántico ecuatorial (figura 3.20).
Tabla 3.1: Correlación cruzada entre la zona 1 y 2 con los ı́ndices oceánicos y atmósfericos.
rmax es la máxima correlación, Lmax es la rezago en meses y sig95 es el nivel de significancia
al 95 %. En rojo se resaltan las correlaciones significativas.
Variable Zona CLLJ ONI NTA NAO
rmax Lmax, sig95 rmax Lmax, sig95 rmax Lmax, sig95 rmax Lmax, sig95
BLD 1 -0.36 7, -0.41 0.35 0, 0.41 0.42 -1, 0.50 -0.50 -1, -0.42
2 -0.36 7, -0.41 0.51 1, 0.44 -0.33 46, -0.50 -0.40 -1, -0.41
TEM 1 -0.32 -30, -0.40 0.40 5, 0.37 0.62 1, 0.39 -0.45 2, -0.36
2 -0.43 10, -0.43 -0.41 -6, -0.38 0.71 1, 0.43 -0.43 1, -0.38
SALT 1 -0.36 9, -0.44 0.38 6, 0.45 0.39 10, 0.58 -0.35 -3, -0.42
2 -0.49 1, -0.41 0.53 -1, 0.45 -0.36 44, -0.49 0.37 43, 0.41
MLD 1 -0.38 -2, -0.33 -0.30 5,-0.33 -0.37 1, -0.33 0.43 2, 0.38
2 -0.33 -1, -0.31 -0.33 3, -0.36 0.54 34, 0.41 0.31 -14, 0.38
ILD 1 -0.32 -22, -0.39 -0.49 3,-0.41 -0.33 0, -0.47 0.48 1, 0.42
2 0.31 8, 0.35 -0.38 1, -0.40 -0.52 0, -0.46 0.47 0, 0.41
La QBO es un modo de variabilidad interanual identificado en los vientos zonales ecuato-
riales de la estratosfera. La fuerza que domina esta oscilación es la transferencia vertical de
momentum desde la tropósfera a la estratósfera mediante un amplio espectro de ondas que
se propagan verticalmente incluyendo ondas de gravedad de Rossby y Kelvin. Las asimetrı́as
zonales de los régimenes de los vientos del Este y del Oeste regularmente se alternan con un
periodo dominante en promedio de 28 meses, oscilando entre 20 y 36 meses (Mazzarella &
Giuliacci, 2010).
Esta oscilación es evidente en los vientos zonales y en menor medida en la temperatura. La
señal de la QBO se propaga hacia abajo con el tiempo desde cerca de 10 hPa a 100 hPa,
aproximadamente 1 km por mes. Los vientos del Oeste duran más tiempo que los del Este a
niveles más altos mientras que los vientos del Este duran más a niveles inferiores. Los vientos
del Oeste son más rápidos especialmente en la baja estratosfera. Tanto la amplitud como el
periodo de la QBO muestra una variabilidad considerable.
Además de las caracterı́sticas antes mencionadas, se han encontrado componentes de la QBO
en fenómenos troposféricos tales como la lluvia y los huracanes (Gray, 1984, Whitney and
Hobgood, 1997), en la temperatura del agua de mar (Kawamura, 1988; Yasunari, 1989), en
la circulación de Walker y la Oscilación El Niño (Gray et al., 1992; Xu, 1992; Knaff, 1992;
Angell, 1992), entre otros. Estos trabajos sugieren que El Niño tiende a asociarse con la fase
de vientos del Este de la QBO en la estratosfera ecuatorial baja. Se ha observado que El Niño
ocurre antes del siguiente máximo de los vientos del Este.
También se ha asociado la frecuencia de los ciclones tropicales de Atlántico Norte con la fase
y magnitud de la QBO. Los huracanes son más frecuentes cuando los vientos de 30 hPa son
del Oeste; en esta fase el cizalle vertical del viento en la troposfera alta y en la baja estratosfera
se reduce (Gray, 1984). Es interesante que mientras la actividad ciclónica tropical aumenta
para la fase del Oeste del QBO (anomalı́as positivas del viento zonal), tanto en el Atlántico
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Norte como en el Pacı́fico Noroeste, el número de ciclónes tropicales en el océano Índico son
mayores durante la fase del Este de la QBO (anomalı́as del viento zonal negativas). Es posible
que esta oscilación no afecte directamente la actividad ciclónica sino que reduce el cizalle
zonal lo que incrementa la convección profunda en la región favoreciéndo las condiciones
para la formación de huracanes (Landsea & Gray, 1992).
Para estudiar con más detalle las fuentes de variabilidad interanual de la capa superficial en el
mar Caribe se analizó el espectro de ondeletas (wavelets) que permite transformar una serie de
datos en el dominio del tiempo al dominio tiempo-frecuencia (frecuencia-energı́a en el tiem-
po). Esta herramienta es muy útil cuando los picos de energı́a de una señal no son permanentes
en el tiempo, sino que pueden variar de un año a otro. En general, todas las variables analiza-
das muestran un pico de energı́a importante entre los 16 y 32 meses (figura 4.15) posiblemente
asociado con la QBO. También se nota la alta energı́a asociada con los eventos interanuales El
Niño-La Niña (frecuencias de 32 a 64 meses), en especial el espectro de temperatura y salini-
dad de la capa de mezcla y la BLD de la zona 2, durante 1997-2000, considerado uno de los
periodos ENSO más intensos del siglo pasado (Ropelewski, 1999). El análisis en el dominio
de la frecuencia nos permite identificar que las variaciones océano-atmosféricas interanuales,
que usualmente son asociadas con los eventos ENSO, de hecho, también son afectadas por la
QBO (Hatsushika & Yamazaki, 2001).
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Figura 3.16: Perfiles de temperatura, salinidad y densidad de Zona 2 (izquierda), Zona 1 (cen-
tro) y Zona Oriental (derecha) del mar Caribe de enero 1998 -época seca- (paneles de arriba)
y junio 1997 -época de lluvias- (paneles de abajo) de año El Niño. Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.17: Perfiles de temperatura, salinidad y densidad de Zona 2 (izquierda), Zona 1 (cen-
tro) y Zona Oriental (derecha) del mar Caribe de enero 2000 -época seca- (paneles de arriba)
y junio 2000 -época de lluvias- (paneles de abajo) de año La Niña. Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.18: Series de tiempo filtradas (sin ciclo anual) de BLD versus la TSM y SSM de la
Zona 1 (arriba) y Zona 2 (abajo). Datos GLORYS1V2.
Figura 3.19: Ciclo anual de BLD promediado para todos los años El Niño, La Niña y condi-
ciones neutras calculado para la zona 1 y 2. Datos GLORYS1V2.
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Figura 3.20: Espectro de Fourier de BLD aplicado a las zonas 1 y 2 del mar Caribe. Para la
estimación se utilizaron dos grados de libertad. La lı́nea segmentada corresponde al nivel de
significancia al 95 %. Datos GLORYS1V2.
Figura 3.21: Espectros de Wavelet de la temperatura promediada en la capa de mezcla (TEMP),
salinidad promediada en la capa de mezcla (SALT), profundidad de la capa isotermal (ILD),
profundidad de la capa de mezcla (MLD) y profundidad de la capa de barrera (BLD), para las
zonas 1 y 2 del mar Caribe. El contorno de color blanco es el nivel de significancia al 95 %. La
lı́nea de color rojo representa el cono de influencia. Datos GLORYS1V2.
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